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The recent seismic events of Garfagnana (January 2013) and Lunigiana (June 2013) drew 
the attention of geological community on the seismotectonic problems regarding the 
internal segment of the northern Appenines and its seismic sources. Recent 
geological evolution of northern Apennines, as well as longer term ones, are 
characterized by contractional tenctonic activity in the foreland accompanied by 
extensional structures in internal domain (Elter et al., 1975; Meletti et al., 2000). This 
kynematic setting is still active today as documented by crustal deformation data 
given by GPS analysis (Bennett et al., 2012) and seismological data (INGV). Recent and 
active back-arc extensional tectonic of northern Appenines lead to the evolution of 
extensional basins in northern Tuscany and eastern Liguria; those basins bound the 
eastern, northern and western sides of the Alpi Apuane structural hight. 
This work, based on a revision of geological, geomorphological, geodetic and 
seismological (instrumental and historical) data, will discuss some problems related to 
recent and active tectonic of the internal Apennines to the North of the Arno river 
with a particular attention to the fault system, related whit the 2013’ seismic events. 
Furthermore the multidisciplinary cross analysis allowed defining in a temporal term, 
also considering the actual tectonic regime (Muir Wood & Mallard, 1992; Tondi, 2000; Galadini 
et al., 2012), the activity of the main faults to the scale of the Northern Apennines 
internal domain. The structural and architectural characteristics, as well as the 
kynematics and the strain rate of the represented fault systems were however 






Introduzione ...................................................................................................................................................... 1 
1. Inquadramento regionale e assetto geologico Appennino Settentrionale ............................................ 4 
1.1 Domini paleogeografici ed Unità Tettoniche ..................................................................................... 5 
1.2 Tettonica compressiva ....................................................................................................................... 7 
1.3 Tettonica estensionale ....................................................................................................................... 7 
2 Sismicità dell’Appennino Settentrionale ................................................................................................. 9 
3 Inquadramento geografico ..................................................................................................................... 13 
4 Strutture geologiche recenti di primo ordine a Nord dell’Arno ............................................................ 15 
4.1 “Dominio Lunigiana” ....................................................................................................................... 15 
4.1.1 Le successioni fluvio-lacustri della Lunigiana .......................................................................... 15 
4.1.2 Le strutture associate alla depressione tettonica della Lunigiana .......................................... 19 
4.2 “Dominio Garfagnana” .................................................................................................................... 23 
4.2.1 Le successioni fluvio-lacustri della Garfagnana ....................................................................... 23 
4.2.2 Le strutture associate alla depressione tettonica della Garfagnana ....................................... 26 
4.3 “Dominio Pisa” ................................................................................................................................. 29 
4.3.1 Depressione tettonica della Versilia ........................................................................................ 29 
4.3.2 La successione sedimentaria all’interno della depressione tettonica versiliese ..................... 29 
4.3.3 Le strutture associate alla depressione tettonica della Versilia .............................................. 30 
4.4 “Dominio La Spezia” ........................................................................................................................ 33 
4.4.1 Depressione tettonica della Bassa Val di Magra ..................................................................... 33 
4.4.1.1 Successione fluvio-lacustre della Bassa Val di Magra (BVM) .............................................. 33 
4.4.1.2 Le strutture della depressione tettonica della Bassa Val di Magra ..................................... 36 
4.4.2 Depressione tettonica della Val di Vara .................................................................................. 38 
4.4.2.1 Successione Plio-Quaternaria della Val di Vara ................................................................... 38 
4.4.2.2 Le strutture associate alla depressione tettonica della Val di Vara .................................... 40 
4.5 “Dominio Lucca-Pistoia” .................................................................................................................. 43 
4.5.1 Successione Plio-Quaternaria della depressione tettonica di Montecarlo ............................. 43 
4.5.2 Le strutture associate alla depressione tettonica di Montecarlo ............................................ 45 
4.6 “Monte Gottero-Alpi Apuane-Monti Pisani” ................................................................................... 47 
4.6.1 Storia deformativa recente del dominio “M. Gottero-A. Apuane-Monti Pisani” .................... 47 
5 Sismicità, geodesia e sismotettonica ..................................................................................................... 49 
5.1 L’Appennino Interno a Nord dell’Arno ............................................................................................. 49 
5.2 Sismicità della Lunigiana ................................................................................................................. 53 
  
 
5.3 Sismicità della Garfagnana .............................................................................................................. 55 
5.4 Sismicità dei domini “Pisa” e “La Spezia” ........................................................................................ 57 
5.5 Sismicità della depressione tettonica di Montecarlo ....................................................................... 59 
5.6 Geodesia .......................................................................................................................................... 61 
5.6.1 La geodesia satellitare nello studio della neotettonica ........................................................... 61 
5.6.2 Dati geodetici dell’Appennino Settentrionale .......................................................................... 62 
5.7 Il quadro sismotettonico dell’Appennino Interno a Nord dell’Arno ................................................. 64 
6 Gli eventi sismici dell’anno 2013 nell’Appennino Interno a Nord dell’Arno e il loro significato 
sismotettonico ................................................................................................................................................ 66 
6.1      Sequenza sismica della Garfagnana ................................................................................................. 66 
6.2     Sequenza sismica della Lunigiana meridionale .................................................................................. 67 
6.3     Eventi sismici nei domini “Pisa” e “La Spezia” ................................................................................... 70 
7 Discussione degli eventi sismici 2013 ..................................................................................................... 71 
8 Discussione dell’elaborato cartografico prodotto ................................................................................. 74 
9 Conclusioni .............................................................................................................................................. 75 
10 Ringraziamenti .................................................................................................................................... 76 
Appendice A .................................................................................................................................................... 78 
Appendice B .................................................................................................................................................... 80 
Bibliografia ...................................................................................................................................................... 81 
 












Dall’analisi di una carta della sismicità mondiale (Fig. 1) è subito evidente come l’area 
mediterranea rappresenti una delle zone più attive del nostro pianeta. In termini di 
rischio sismico inoltre, si presenta come un’area ad altissima vulnerabilità in ragione 
di un’elevata densità demografica e della presenza di un patrimonio storico, artistico 
ed architettonico, senza eguali a scala globale. L’Italia in particolare (Fig. 2) presenta 
un rischio sismico importante a causa di una forte attività che attraversa tutto 
l’Appennino. Per queste ragioni risulta di fondamentale importanza lo studio della 
tettonica recente ed attiva, base per una classificazione del territorio in termini di 
pericolosità e vulnerabilità, da utilizzare per indirizzare le politiche di prevenzione. 
L’evoluzione tettonica recente-attuale dell’Appennino Settentrionale è controllata 
dal progressivo avanzamento del fronte compressivo verso Est, dall’apertura del 
bacino tirrenico in zona di retro-arco e dalla rotazione in senso antiorario della 
placca Adria, attorno ad un polo situato nelle Alpi occidentali. Questa evoluzione ha 
portato, nelle porzioni interne della catena, alla formazione di una serie di bacini 
estensionali di direzione NW-SE (Patacca et al., 1990). All’attività delle strutture che 
controllano la subsidenza di questi bacini è correlata la sismicità della Toscana 
Settentrionale. Questa sismicità viene inquadrata, nella letteratura più recente 
(Boncio et al., 2000; Scandone, 2007; Di Naccio, 2009; DISS workgroup, 2010), all’interno di box 
sismogenetici collegati a strutture che si collocano a Nord ed a Est dell’allineamento 
Monte Gottero-Alpi Apuane-Monti Pisani, sulla base di dati geologici e sull’analisi 
della sismicità storica e strumentale. Tuttavia, gli eventi sismici dell’anno 2013 sono 
difficilmente spiegabili, in modo pienamente soddisfacente, in questi quadri 
sismotettonici di riferimento. Il progetto di questa tesi nasce nell’estate 2012 come 
revisione delle conoscenze sulla tettonica recente ed attuale dell’Appennino 
Tettonica recente e attiva nell’Appennino interno a Nord dell’Arno: una revisione delle strutture e delle problematiche 
2 
 
Settentrionale interno. Sull’onda del rinnovato interesse a queste tematiche, 
causato dagli avvenimenti sismici dell’ultimo anno, questo lavoro si pone 
l’obbiettivo di fornire un quadro d’insieme delle conoscenze in materia di tettonica 
recente/attiva di questo settore di catena, attraverso la revisione dei dati strutturali 
e tettonici presenti in letteratura, con particolare attenzione alle strutture e alle 






Figura 1: Distribuzione della sismicità mondiale (Wikipedia) 




Figura 2: Sismicità e meccanismi focali del Mediterraneo occidentale (da Nocquet, 2012) 
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1. Inquadramento regionale e assetto geologico Appennino Settentrionale 
 
L’Appennino settentrionale è un segmento  del sistema di catene alpine circum-
mediterranee. Esso è classicamente definito come una catena a falde  caratterizzata 
da un impilamento di unità tettoniche, che con le loro caratteristiche 
litostratigrafiche riflettono l’evoluzione geodinamica di un settore di crosta 
continentale assottigliata (margine occidentale della microplacca Adria) e dell’antistante 
dominio oceanico (Elter,1975; Carmignani & Giglia,1975). I vari termini delle successioni 
stratigrafiche della catena appenninica, sono il risultato delle fasi di rifting e 
spreading Triassico-Giurassiche che hanno portato alla formazione dell’Oceano 
Ligure-Piemontese situato tra le placche continentali di Europa e Adria e della 
successiva storia tettonica collegata alla loro convergenza. Le fasi convergenti attive 
fino dal Cretaceo hanno determinato la chiusura dell’oceano Ligure-Piemontese e la 
successiva collisione continentale. La chiusura del dominio oceanico nel Cretaceo 
medio-sup. è collegabile a due strutture accrezionali sviluppatesi in relazione con 
un’inversione del piano di subduzione (Elter & Pertusati, 1973; Molli e Tribuzio, 2004). 
Secondo questa interpretazione si attivano in tempi diversi due piani di subduzione: 
il primo, dal Cretaceo medio-inf. all’Eocene, durante il quale la crosta oceanica 
Ligure-Piemontese subduce sotto il margine continentale apulo, originando un 
prisma accrezionale Ovest vergente (vergenza alpina); il secondo, attivo a partire 
dall’Eocene medio, realizza la subduzione del margine continentale apulo 
assottigliato sotto il blocco Sardo-Corso (placca europea), originando un prisma 
accrezionale Est vergente (vergenza appenninica). A partire dall’Oligocene-Miocene il 
sistema evolve in uno stadio di deformazione intra-continentale che ha interessato il 
margine della placca Adria con un progressivo spostamento del fronte contrazionale 
verso Est. Durante le fasi contrazionali Oligo-Mioceniche si è realizzata la 
sovrapposizione delle diverse unità tettoniche. Successivamente la dinamica interna 
del sistema collisionale ha determinato l’instaurarsi di una tettonica estensionale, 
attiva sin Miocene sup., che ha interessato anche i livelli più profondi del thrust belt, 
ed è seguita in modo più o meno diretto all’apertura del Mar Tirreno (Lavecchia, 1985; 
Coli, 1989; Carmignani & Kligfield, 1990; Patacca et al., 1990; Carmignani et alii, 1994 cum biblio). 
Quest’estensione ha portato alla formazione dei bacini neogenici toscani ed è stata 
accompagnata da uplift regionale. Le ultime fasi dell’evoluzione dell’Appennino 
Settentrionale sono legate alle manifestazioni del vulcanismo Tosco-Laziale e a 
strutture deformative fragili ad alto angolo che accomodano la distensione crostale 
tutt’oggi attiva. 
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1.1 Domini paleogeografici ed Unità Tettoniche 
Nell’Appennino Settentrionale sono state tradizionalmente distinte quattro unità 
tettoniche principali (Elter, 1975; fig.3), riferibili a domini paleogeografici ben definiti: 
L’insieme delle Unità Liguri rappresentate da una sequenza ofiolitica e da una 
successione sedimentaria emipelagica e torbiditica cretacico-terziaria. Queste Unità 
sono derivate dall’oceano Mesozoico Ligure-Piemontese e dalle porzioni più distali 
della placca Adriatica incorporate nel prisma orogenico durante la chiusura 
dell’oceano stesso. Queste Unità mostrano condizioni metamorfiche di grado basso 
e/o anchimetamorfiche (Reutter et alii,1983; Cerrina Feroni et alii, 1983). 
La Falda Toscana, rappresentata da una spessa sequenza sedimentaria con termini 
dal Trias fino all’Oligocene –Miocene inferiore, scollata alla base a livello delle 
evaporiti del Norico. Questa successione è l’espressione dell’evoluzione del margine 
passivo della placca Adriatica ed è caratterizzata da una sedimentazione di tipo 
lagunare, seguita dall’impostazione della piattaforma carbonatica del Calcare 
Massiccio, fino all’annegamento di tale piattaforma testimoniata da depositi pelagici 
(Diaspri,Maiolica e Scaglia Toscana) e torbiditici (Macigno). Quest’Unità è stata interessata da 
una strutturazione polifasica associata a un grado metamorfico molto basso (Pertusati 
et alii, 1977; Baldacci et alii, 1992). 
L’Unità di Massa: costituita da basamento Ercinico e una sequenza 
metasedimentaria del Trias medio-superiore con delle metavulcaniti del Trias medio 
(Elter et alii, 1966). Tale Unità è stata sottoposta a condizioni metamorfiche tipiche della 
facies Scisti Verdi ad alta pressione (Cloritoide-Mg e Cianite su metapeliti) caratterizzata da 
pressioni di 0.6-0.8 GPa e temperature di 400-500 C° (Molli et al., 2000 e 2002 cum biblio). 
L’evoluzione strutturale dell’Unità è caratterizzata da una deformazione polifasica a 
cui sono associate una prima generazione di strutture, relative alle fasi di 
underthrusting e di formazione di pieghe sin-metamorfiche ed una seconda 
generazione più recente che sovraimprime le strutture esistenti (Carmignani & Kligfield, 
1990; Molli, 2008). 
L’Unità delle Apuane: costituita da basamento Ercinico sovrastato da una sequenza 
sedimentaria Permo(?)-triassica/oligocenica interamente correlabile con la Falda 
Toscana. Le condizioni di picco metamorfico, a cui è stata sottoposta l’Unità, sono 
espressione della facies Scisti Verdi con pressioni di 0.6 GPa e temperature di 350-
420 C° (Di Pisa et al., 1985; Franceschelli et al., 1986; Jolivet et al., 1998; Molli et al., 2000 e 2002). 
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L’Unità delle Apuane è stata sottoposta ad un evoluzione strutturale polifasica in cui 
le strutture principali sin-metamorfiche vengono rielaborate da strutture successive 
formatesi in condizioni al limite fragile/duttile (Carmignani et al., 1978; Carmignani & Giglia, 
1979; Carmignani & Kligfield,1990). Gli ultimi stadi dell’evoluzione strutturale dell’ Unità 
sono caratterizzati da strutture fragili ad alto angolo con cinematica trascorrente e 
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1.2 Tettonica compressiva 
Lo sviluppo dell’Appennino Settentrionale, durante il Terziario, avviene in un 
contesto tettonico contrazionale sin  e post-collisionale, nel quale si realizza 
l’impilamento delle Unità tettoniche precedentemente descritte, che sono state 
progressivamente incorporate nella catena a partire da quelle più interne fino alle 
più esterne (Elter, 1975; Patacca et al., 1990; Carmignani et al., 1994; Conti & Lazzarotto, 2004). La 
storia contrazionale inizia con la convergenza, attiva sin dal Cretaceo inferiore, delle 
placche Africa ed Europa, consumando la crosta oceanica del bacino Ligure-
Piemontese. Il principale evento di raccorciamento crostale avviene tra il Paleocene 
e l’Eocene nei domini più interni e originariamente occidentali del sistema, 
causando la deformazione e l’impilamento delle Unità Liguri (Elter & Trevisan, 1973). 
Nell’Eocene medio il cuneo orogenico delle Liguridi era già costituito e, 
probabilmente, tutta la crosta oceanica era stata consumata. A partire 
dall’Oligocene-Miocene la deformazione viene assorbita essenzialmente in dominio 
intra-continentale attraverso l’underthrusting della crosta continentale stessa (Alvarez 
et al., 1974; Boccaletti et al., 1980; Carmignani & Kligfield, 1990). L’insieme delle Unità Liguri e 
Subliguri sovrascorse sul margine continentale di Adria (Falda Toscana e Unità delle Apuane) 
continuando a deformarsi. Dopo la collisione tra il blocco Sardo-Corso e il margine 
occidentale della placca Adria, la deformazione ha migrato progressivamente verso 
Est attraversando la penisola italiana fino al mare Adriatico, come ben documentato 
nella letteratura geologica (Carmignani & Kligfield, 1990; Faccenna et al., 1996; Frepoli & Amato, 
1997; Jolivet et al., 1998; Brunet et al., 2000). 
1.3 Tettonica estensionale 
Durante il Miocene medio e superiore, l’estensione nella porzione interna della 
catena (dominio Tirrenico) coesiste con la compressione nelle porzioni esterne della 
stessa (Elter, 1975; Carmignani & Kligfield, 1990; Patacca et al., 1990; Coli, 1990; Lavecchia et al., 1995; 
Doglioni et al, 1998). Questo processo estensionale a livelli crostali medio-superiori, 
porta all’esumazione delle unità metamorfiche nelle porzioni interne della catena. 
Secondo alcuni autori (Royden et al., 1987; Patacca et al., 1990; Jolivet et al., 1998; Facenna et al., 
2001a e 2001b; Brun & Faccenna, 2008) la causa di questa estensione è l’arretramento 
flessurale dello slab subdotto in contesto di retro-arco. L’estensione si realizza in 
due momenti e attraverso due stili di deformazione distinti nel corso del Miocene 
(Carmignani et al., 1994 ; Ottria & Molli, 2000 ; Cantini et al., 2001). La transizione tra i due periodi 
è caratterizzata da una diminuzione delle velocità di deformazione e da un 
cambiamento di stile tettonico con il passaggio da sistemi di faglie a debole 
pendenza a sistemi a forte pendenza (Pascucci, 2005). A partire dal Miocene superiore 
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(Messiniano), si assiste ad una migrazione verso l’Est della deformazione che si sposta 
dal dominio Tirrenico sino all’asse della catena (Carminati et al., 1999 ; Brunet et al., 2000). 
Alternativamente  l’assottigliamento crostale nell’Appennino Settentrionale è stato 
attribuito da alcuni autori all’attività coeva di un set di faglie estensionali 
immergenti a basso angolo verso NE, associato ad un set di faglie antitetiche 
immergenti ad alto angolo verso SW (Liotta et al., 1998; Barchi et al., 1998; 2001, Boncio et al., 
2000; Lavecchia et al., 2002). Indipendentemente dai meccanismi con cui si realizza, 
l’espressione principale del regime tettonico estensionale, in superficie, sono i bacini 
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2 Sismicità dell’Appennino Settentrionale 
 
La storia geologica dell’Appennino Settentrionale e la sua evoluzione strutturale è, 
come abbiamo visto precedentemente, collegata alla sovrapposizione e 
all’associazione di strutture contrazionali in migrazione verso Est ed estensionali che 
in modo analogo migrano verso Est. (Elter et al., 1975; Lavecchia, 1985; Carmignani & Kligfield, 
1990; Patacca et al., 1990; Carmignani et al., 1994). La catena è quindi caratterizzata da 
contrazione nei domini esterni e da estensione nelle zone interne. La distribuzione 
degli epicentri dei sismi e delle soluzioni focali (Fig. 6) conferma questo quadro 
cinematico. Infatti da Ovest verso Est possono essere individuati attualmente tre 
domini a comportamento sismico differente: un primo dominio, a Ovest (dominio 
tirrenico o interno), caratterizzato da sismi superficiali con soluzioni focali dominanti in 
estensione; un secondo dominio, situato nella zona centrale della catena  (dominio 
appenninico), caratterizzato da sismicità superficiale con soluzioni focali in estensione 
e sismicità profonda con soluzioni focali in compressione; infine un terzo dominio, a 
Est (dominio padano-adriatico o esterno), dove si osserva sismicità superficiale e profonda 
con soluzioni focali compressive. Questo quadro di prim’ordine è poi complicato da 
una serie di soluzioni focali in trascorrenza che attraversano i tre domini principali e 
individuano strutture di direzioni antiappenniniche (NE-SW).  Da un punto di vista 
delle magnitudo strumentali, l’Appennino Settentrionale è caratterizzato da sismi di 
intensità medio-alta (magnitudo massima registrata  5.8 nel periodo 1981-2013; Fig. 5), mentre 
per quanto riguarda la sismicità storica (Fig. 4) il sisma con maggiore intensità è 
rappresentato dal terremoto della “Garfagnana” del 1920 (Mw 6.5). 
 
Dati utilizzati 
I dati di sismicità provengono da diversi cataloghi. I dati di sismica strumentale provengono dal catalogo CSI 
1.1 (Catalogo della Sismicità Italiana; http://csi.rm.ingv.it/; Castello et al., 2006), che raggruppa i sismi 
nell’intervallo temporale 1981-2002 nel territorio nazionale; dal Bollettino Sismico 
(http://bollettinosismico.rm.ingv.it/), che raggruppa i sismi dal 2002 al 2012 a scala nazionale, per 
l’intervallo 2002-2005; dal catalogo ISIDe (Italian Seismological and parametric DatabasE; iside.rm.ingv.it; 
ISIDe Working Group, 2010) che raggruppa tutti i terremoti del territorio italiano dal 2005 ad oggi. 
I dati di sismicità storica provengono dal catalogo CPTI 11 (Catalogo Parametrico dei Terremoti Italiani; 
http://emidius.mi.ingv.it/CPTI11/; Rovida et al., 2011) che si riferisce ad un database macrosismico 
(DBMI11) e raggruppa terremoti dall’anno 1000 al 2006 con Mw>4.5 (eccetto alcuni terremoti con 
magnitudo inferiore, ricalcolata dalla precedente versione CPTI04). 
I dati relativi ai meccanismi focali provengono dal catalogo CMT (Centroid Moment Tensor, 
www.globalcmt.org) che raggruppa i meccanismi focali dei terremoti di forte magnitudo (Mw>5.5); dal 
catalogo RCMT (Regional Centroid Moment Tensor, http://www.bo.ingv.it/RCMT/) che è un database di 
dati sui sismi europei e mediterranei e contiene meccanismi focali di terremoti con più deboli magnitudo 
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rispetto a CTM; dal database EMMA (Earthquake Mechanisms of the Mediterranean Area) che raggruppa 
meccanismi focali calcolati da diversi autori in letteratura; infine alcuni meccanismi focali provengono dal 
lavoro di Pondrelli et al. (2006) 
 
 
Figura 4: Distribuzione dei sismi storici nell'Appennino Settentrionale (Catalogo CPTI11) 




Figura 5: Distribuzione della sismicità strumentale in Appennino Settentrionale (Mw>2) 
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3 Inquadramento geografico 
 
L’area di studio di questo lavoro è compresa tra le Lat: 43.5°N-44.6°N e le Long: 
9.5°E-10.6°E. Quest’area si estende per circa 2700 km2 sul versante tirrenico 
dell’Appennino Settentrionale, compresa tra la Toscana Settentrionale e la Liguria 
orientale. L’area interessa le province di: Pisa, Lucca, Pistoia, Massa-Carrara e La 
Spezia.  I limiti geografico-morfologici dell’area di studio sono rappresentati 
dall’allineamento Sestri Levante-Monte Gottero-Berceto a Nord; dai colli livornesi a 
Sud; dal promontorio di La Spezia e da una linea a mare che congiunge idealmente 
La Spezia e l’isola della Gorgona ad Ovest; e infine dal crinale appenninico e dal 
versante occidentale dei Monti Albani ad Est. Al fine di rendere più agevole la 
trattazione, l’area in esame, è stata suddivisa in 6 domini come evidenziato in figura 
(Fig. 7). Questi domini sono stati così suddivisi: il “Dominio Lunigiana” comprende 
l’area che va dalla terminazione settentrionale delle Alpi Apuane sino ai rilievi a 
Nord di Pontremoli attraversando l’alta valle del fiume Magra (area rossa (A) in Fig. 7); il 
“Dominio Garfagnana” occupa tutta l’alta valle del Serchio da Borgo a Mozzano fino 
a Piazza al Serchio (area verde (B) in Fig. 7); il “Dominio Pisa” comprende tutta la fascia 
costiera della Toscana settentrionale dai colli livornesi sino a Marina di Carrara (area 
blu (C) in Fig. 7);il “Dominio Spezia” interessa la bassa valle del Magra e la Val di Vara 
(area celeste (D) in Fig. 7); il “Dominio Lucca-Pistoia” comprende l’area tra il versante 
orientale dei Monti Pisani e quello occidentale del Monte Albano (area gialla (E) in Fig. 7); 
infine il Dominio “Monte Gottero-Alpi Apuane-Monti Pisani” che comprende gli alti 
strutturali, in direzione NW-SE, che dal Monte Gottero, attraverso le Alpi Apuane, 













Figura 7: Area di studio e suddivisione in domini strutturali: Lunigiana (rosso), Garfagnana (verde), Pisa (blu), La Spezia (celeste) 
Apuane-Monti Pisani (arancione) e Lucca-Pistoia (giallo). 
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4 Strutture geologiche recenti di primo ordine a Nord dell’Arno 
Le strutture geologiche di prim’ordine a Nord dell’Arno sono caratterizzate da un 
insieme di morfostrutture positive con direzione dominante NW-SE (direzione 
appenninica) alternate a depressioni morfo-tettoniche intramontane o 
continentali/marine. La morfostruttura principale, centrale all’area di studio, è 
individuabile nella dorsale Alpi Apuane-Monti Pisani (3 in Fig. 7) e negli alti strutturali 
settentrionali definiti dal promontorio occidentale di La Spezia (1 in Fig. 7) e dall’alto 
strutturale M. Nebbione/M. Gottero (2 in Fig. 7). Le depressioni tettoniche sono 
geograficamente collegabili con l’alta Lunigiana, la Garfagnana, la Val di Vara, la 
piana di Montecarlo (depressioni intramontane) e con la bassa Val di Magra e la piana 
Versilia-Pisa (depressioni continentali/marine o marine). Queste depressioni tettoniche, 
risultano segmentate e/o delimitate da strutture trasversali NE/SW (direzione 
antiappenninica) tra le quali quelle principali, Linea del Taro e Linea Livorno-Sillaro, 
delimitano l’area di studio rispettivamente a Nord e a Sud. 
 
 
4.1 “Dominio Lunigiana” 
La depressione tettonica della Lunigiana è il bacino estensionale localizzato più a 
Nord dell’Appennino Settentrionale. Si estende per circa 45 Km dall’alta valle del 
fiume Magra, fino alla terminazione settentrionale della finestra tettonica delle Alpi 
Apuane. Durante la sua formazione, il bacino della Lunigiana, è stato colmato da 
depositi fluvio-lacustri plio-pleistocenici (Fig. 8). 
 
4.1.1 Le successioni fluvio-lacustri della Lunigiana 
 Il riempimento sedimentario del bacino è rappresentato, secondo la letteratura 
geologica più recente (Bernini & Papani, 2002), da due distinte successioni fluvio-lacustri 
(Plio-Pleistoceniche), che presentano età e collocazione geografica differente (Fig. 8). 
Sono le successioni di Pontremoli e di Aulla-Olivola, separate tra loro dalla soglia di 
Macigno dell’Annunziata. Entrambe le successioni mostrano un trend evolutivo 
caratterizzato da un primo stadio lacustre-palustre seguito da un secondo di 
colmamento fluviale (Federici, 1978). All’interno di queste successioni sono state 
distinte delle unità litostratigrafiche informali (Fig. 8). Entrambe iniziano con depositi 
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pelitici palustro-lacustri (Peliti di Aulla e Peliti di Case Corvi, rispettivamente), seguite poi da 
depositi conglomeratici e sabbiosi di riempimento fluviale (Conglomerato di Collecchia e 
Conglomerato di Olivola nel bacino di Aulla-Olivola e Conglomerato di Dozzano nel bacino di Pontremoli). 
Infine discordante su entrambe le successioni si trova il Conglomerato della Val di 
Magra che costituisce i residui di paleoconoidi caratterizzati dalla dominanza 
composizionale di ciottoli di Macigno. 
 
La successione fluvio-lacustre di Aulla-Olivola 
Questa successione (Fig. 8) si estende dall’abitato di Scorcetoli a Nord fino al torrente 
Bardine a Sud. Il deposito più antico è rappresentato dalle Peliti di Aulla. Si tratta di 
limi e argille limose con intercalazioni di ligniti e lenti sabbiose. Lo spessore di questa 
successione non è certo, poiché non è mai stato osservato il suo appoggio basale, 
tuttavia esso è stato stimato da Federici et al. (1982), in uno spessore di circa 70-
80m. Gli studi palinologici effettuati da Bertoldi, 1988 e 1995, hanno permesso di 
attribuire quest’Unità al Rusciniano (Pliocene inf.).  Verso l’alto la successione passa al 
Conglomerato di Collecchia, un conglomerato poligenico costituito in prevalenza da 
ciottoli delle formazioni liguri e dai termini più alti della successione toscana. 
L’analisi sedimentologica di questi conglomerati suggerisce che si tratta di depositi 
riferibili a conoidi alluvionali percorse da corsi d’acqua di tipo braided. Questi 
conglomerati poggiano sia sulle Peliti di Aulla (zona assiale) che direttamente sul 
substrato (zone marginali), questo è compatibile con un ampliamento del bacino 
passando dallo stadio lacustre a quello fluviale (Bernini & Papani, 2002). Lo spessore 
dell’Unità è di circa 150m, mentre l’età, non definibile direttamente, è stata dedotta 
dalla posizione di questo deposito che giace tra il Rusciniano delle Peliti di Aulla e il 
Villafranchiano sup. del Conglomerato di Olivola, quindi è stato riferito al 
Villafranchiano inf. e medio. Il tetto della successione è rappresentato dal 
Conglomerato di Olivola che affiora, discordante sul deposito sottostante, nella zona 
dell’omonimo paese ed è costituito da conglomerati ben cementati intercalati da 
bancate di sabbie. Lo spessore della formazione è variabile a causa del suo contatto 
basale fortemente erosivo, ma nei pressi di Olivola raggiunge i 60m. Alla base del 
conglomerato di Olivola è stata riconosciuta una fauna a vertebrati indicativa del 
Villafranchiano sup. (Azzaroli, 1950; 1977). La presenza all’interno dello stesso 
conglomerato di clasti provenienti dalle formazioni metamorfiche apuane (Federici et 
al., 1982; Bernini et al., 1990), testimonia un evento di sollevamento delle Alpi Apuane, 
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avvenuto all’inizio del Pleistocene medio (0,75 Ma), che ha modificato lo spartiacque 
tra il fiume Serchio e il fiume Magra (Raggi, 1985) e che può essere anche responsabile 
della marcata discordanza giaciturale tra il Conglomerato di Olivola, che immerge a 
N,NW, e il resto della successione che immerge ad Est. 
 
La successione fluvio-lacustre di Pontremoli 
La successione di Pontremoli (Fig. 8) affiora sulla sponda destra del fiume Magra e 
rappresenta il riempimento di un piccolo bacino, di circa 4 Km di estensione, a nord 
della soglia dell’Annunziata. Il termine basale della successione è rappresentato 
dalle Peliti di Case Corvi, che rappresentano lo stadio lacustre, costituite da limi e 
argille con intercalazioni lignitifere e lenti sabbiose. Alla base di quest’unità si ritrova 
un conglomerato basale dello spessore di circa 10m. La presenza di questo 
conglomerato basale rappresenta le fasi di apertura del bacino di Pontremoli (Bernini 
& Papani, 2002). Le Peliti di Case Corvi sono state attribuite al Villafranchiano sup. sulla 
base di studi paleontologici e palinologici (Federici, 1981; Bertoldi, 1984). Verso l’alto la 
successione passa, tramite una superficie erosiva, al Conglomerato di Dozzano 
costituito da due distinti corpi conglomeratici per uno spessore che non supera i 
20m.  Il primo corpo inizia con livelli lenticolari, canalizzati entro le sottostanti Peliti 
di Case Corvi, di conglomerato poligenico organizzato, a tessitura clasto-sostenuta. 
Intercalati ai livelli conglomeratici si trovano anche lenti di sabbie. Il secondo corpo, 
che poggia sul primo attraverso un contatto erosivo, è un conglomerato poligenico, 
eterometrico, disorganizzato e con matrice argillosa. Per le caratteristiche 
sedimentologiche il primo corpo è attribuibile a processi fluviali, mentre il secondo 
rappresenta processi di colata detritica mista. Analogamente al Conglomerato di 
Collecchia, l’età del Conglomerato di Dozzano non è definibile direttamente, tuttavia 
è stato attribuito al Pleistocene inf. e medio per la sua posizione stratigrafica. 
 
Il Conglomerato della Val Magra 
Il Conglomerato della Val Magra è un conglomerato monogenico, grossolano che 
poggia in discordanza sia sulla successione di Pontremoli che su quella di Aulla-
Olivola ed è presente su tutto l’asse della valle. E’ costituito quasi esclusivamente da 
grossi ciottoli di Macigno (diametro medio 30-40cm, max 150cm), abbastanza arrotondati, 
con una matrice limoso-argillosa che suggerisce una sedimentazione legata a 
Tettonica recente e attiva nell’Appennino interno a Nord dell’Arno: una revisione delle strutture e delle problematiche 
18 
 
trasporti massivi (debris flow). L’èta del Conglomerato della Val Magra è stata 
attribuita al Pleistocene medio sulla base di alcuni ritrovamenti fossili (Federici, 1978; 
1981) e di paleosuoli che si trovano al tetto della formazione (Bernini & Papani, 2002). Le 
caratteristiche lito-stratigrafiche e sedimentologiche di questo deposito permettono 
importanti considerazioni sulla tettonica del bacino. Infatti la granulometria 
notevolmente superiore rispetto ai depositi sottostanti testimonia un aumento 
dell’energia del sistema fluviale; mentre la composizione, con clasti provenienti dal 
termine più alto della Falda Toscana, mostra che sulle dorsali del bacino l’attività 
erosiva si era intensificata fino all’erosione completa del substrato ligure con 
denudamento del Macigno. Questo documenta l’attività delle faglie dirette che 
controllano il bacino e l’accentuazione del rilievo in maniera differenziale tra l’asse 




Il Conglomerato di Iera 
Si tratta di un conglomerato monogenico a grossi clasti di Macigno con matrice 
sabbioso-pelitica. Questo conglomerato è molto simile al Conglomerato della Val di 
Magra e se ne differenzia soprattutto per la posizione geografica e per il grado di 
alterazione nettamente inferiore. Infatti, esso si trova lungo i sistemi di faglie più 
esterni sul versante NE della fossa tettonica. La genesi di questi depositi sembra 
strettamente correlata al funzionamento locale di alcune faglie che controllano la 
subsidenza della depressione tettonica. Anche se con qualche incertezza questo 
deposito è attribuito ad un generico Pleistocene superiore (Bernini & Papani, 2002). 
 
Le alluvioni terrazzate 
Sono depositi prevalentemente ghiaiosi, che talvolta passano lateralmente a sabbie 
e limi alluvionali. Essi occupano aree in prossimità delle attuali aste fluviali. Sono 
stati datati localmente, per la presenza di resti di vertebrati, al Pleistocene sup. 
(Federici, 1978). Questi depositi sono organizzati in sistemi terrazzati profondamente 
incisi e sollevati rispetto agli alvei attuali. Nel bacino di Pontremoli si riconoscono 
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almeno tre ordini di terrazzi posti lungo la riva destra del fiume Magra. Nel bacino di 




Figura 8: Colonna stratigrafica dei depositi fluvio-lacustri della depressione tettonica della Lunigiana (pA= peliti di Aulla;                          
cC= conglomerato di Collecchia; cO= conglomerato di Olivola; pC= peliti di Case Corvi; cD= conglomerato di Dozzano; cM= 
conglomerato della Val di Magra) 
 
 
4.1.2 Le strutture associate alla depressione tettonica della Lunigiana 
Da un punto di vista strutturale, il graben delle Lunigiana si imposta su faglie 
orientate NW-SE (Fig. 9), immergenti a NE e SW che disarticolano l’assetto strutturale 
acquisito durante le precedenti fasi contrazionali. Le faglie principali che delimitano 
la depressione tettonica mostrano rigetti cumulati superiori al migliaio di metri 
(Bernini & Papani, 2002) e si dispongono su alcuni allineamenti che costituiscono le 
strutture di primo ordine della Val di Magra. Generalmente le strutture collegate ai 
sistemi del versante orientale risultano più inclinate (50°-80°), rispetto a quelle del 
versante occidentale (30°-60°). Tra i sistemi immergenti a NE sono stati distinti: il 
sistema di Coloretta, del Mt. Grosso, di Montereggio, di Mulazzo e di Aulla-Olivola. Il 
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sistema di Coloretta (num. 1 in allegato A) , si estende da Coloretta (a Nord) fino a 
Vallecchia (a Sud). Questo sistema borda ad Est l’Horst di M. Picchiara- M. 
Cornoviglio, che separa il graben  della Lunigiana da quello della Val di Vara. Le faglie 
del sistema sono evidenziate da numerose morfostrutture (selle, scarpate, deviazioni 
fluviali) di direzione principale NW-SE che si estendono per circa 10 Km. Il 
displacement maggiore è stato calcolato attorno ai 700m nella zona del M. Picchiara. 
Le strutture appartenenti a questo sistema decalano, nel settore Nord, depositi di 
versante di età Pleistocene sup.-Olocene e questo documenta una loro attività 
molto recente. Il sistema del M. Grosso si estende dal M. Alpicella, a Nord, fino al 
paese di Tendola, a Sud. La direzione del sistema è NW-SE, ma varia fino a WNW-ESE 
avvicinandosi al sistema di faglie di raccordo Apuane/Lunigiana. Il sistema di 
Montereggio, anch’esso orientato NW-SE, è caratterizzato da inclinazioni molto 
basse e presenta una geometria listrica, infatti il piano principale passa dai 50° di 
immersione a quota 900m ai 20° nel fondo valle del torrente Gordana (Bernini et al., 
1991). Proprio a causa di questa geometria il sistema si ricongiunge con quello di 
Mulazzo prima del livello di scollamento principale. Il rigetto massimale calcolato è 
di un centinaio di metri nei pressi del M. Carmuschia. Il sistema di Mulazzo (num. 2 in 
allegato A) rappresenta, con il sistema di Aulla-Olivola, l’insieme di strutture più 
interne sul versante occidentale del graben della Lunigiana. Esso si estende per circa 
28Km da Rovinaglia fino a Lusuolo. Questo sistema mette a contatto i termini della 
Falda Toscana con il Flysch di M. Caio evidenziando un rigetto verticale di oltre 
2.5Km. L’intero sistema si sviluppa sul fianco orientale di una serie di pieghe che 
deformano l’Unità Toscana, evidenziando un certo legame tra la posizione delle 
strutture fragili e le precedenti pieghe. Nell’hanging wall di queste strutture si è 
deposto il Conglomerato della Val Magra (Pleistocene medio) i cui caratteri 
sedimentologici e deposizionali sembrerebbero essere controllati dalla loro attività 
(Bernini & Papani, 2002; Di Naccio, 2009). Infine il sistema di Aulla-Olivola costituisce la 
continuazione meridionale del sistema di Mulazzo e si estende da Fornoli a Gragnola 
per circa 14Km. Il controllo di questo sistema, sulla deposizione e sull’evoluzione dei 
depositi continentali, è evidenziato da un rigetto di 180m a carico dei Conglomerati 
di Collecchia e Olivola (Pliocene sup e Pleistocene inf./medio). 
Tra i sistemi immergenti a SW sono stati distinti da Est a Ovest: Il sistema di 
Groppodalosio, il sistema di Compione-Comano, il sistema di Arzengio, il sistema di 
Fivizzano e quello di Mocrone. I sistemi di Groppodalosio e Compione-Comano 
rappresentano il limite orientale dell’area caratterizzata dall’estensione. I sistemi 
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sono disposti en-echelon con una zona di sovrapposizione di circa 3Km. Il sistema 
Groppodalosio (num. 3 in allegato A) si estende per 18Km dal P.sso della Cisa fino al M. 
Sillara. La direzione principale delle strutture è NW-SE con inclinazioni ad alto angolo 
e cinematica dip-slip. Il  displacement verticale massimo è stato calcolato, dall’analisi 
di profili sismici, di circa 2Km (Brozzetti et al., 2007a,2007b, 2007c). La struttura di 
Compione-Comano (num. 4 in allegato A) si estende per 22Km da Compione fino al M. 
Grosso. Il rigetto massimo è stato osservato nei pressi di Compione ed è di 2Km 
(Bernini et al., 1991). Le direzioni strutturali variano da NW-SE a NNW-SSE avvicinandosi 
al sistema di raccordo Apuane/Lunigiana. La deposizione del Conglomerato di Iera 
(Pleistocene sup.) risulta fortemente controllata da queste strutture testimoniando così 
l’attività delle faglie in tale periodo (Bartolini et al., 1982; Bernini & Papani, 2002). Il sistema di 
Arzengio (num. 5 in allegato A) si estende per 16Km da Arzengio a Bagnone in direzione 
NW-SE. Il rigetto massimo è stato osservato presso Dobbiana e misura 600m. 
Questo rigetto si annulla ad entrambe le terminazioni della struttura. Verso Sud la 
deformazione viene trasferita al sistema di Fivizzano tramite la rampa di raccordo 
del M. Bosta. Questo si estende per 18Km dal M. Trecastelli fino a Lusciniano. 
Analogamente al sistema di Compione-Comano le direzioni variano da NW-SE a 
NNW-SSE avvicinandosi al sistema di raccordo Apuane/Lunigiana. Il sistema di 
Mocrone (num 6 in allegato A), infine, rappresenta la struttura più interna tra quelle che 
immergono a SW e si estende da Filattiera a Mocrone. La distribuzione delle conoidi 
del Conglomerato della Val di Magra (Pleistocene medio) sembrano strettamente 
connesse a queste strutture, essendo esse sviluppate sul blocco ribassato, anche se 



















Figura 9 : Schema strutturale della depressione tettonica della Lunigiana; i numeri si riferiscono alle strutture trattate nella tabella 
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4.2 “Dominio Garfagnana” 
La depressione tettonica della Garfagnana è posta più a Sud e ad Est rispetto a 
quella della Lunigiana e si estende per 27Km lungo la valle del fiume Serchio, 
parallelamente al margine orientale delle Alpi Apuane. Analogamente alla Lunigiana 
essa può essere suddiviso in due distinti bacini (Puccinelli, 1987) con successioni 
sedimentarie continentali simili: il Bacino di Castelnuovo e il Bacino di Barga, divisi 
dall’alto strutturale del M. Perpoli. Questi bacini sono stati colmati da depositi 
fluvio-lacustri Plio-Pleistocenici (fig. 10) che mostrano delle relazioni strutturali con le 
faglie che controllano la subsidenza del bacino. 
 
4.2.1 Le successioni fluvio-lacustri della Garfagnana 
La successione continentale che colma la depressione tettonica della Garfagnana 
comincia con le Argille di Fornaci di Barga che rappresentano il Pliocene inf. e medio, 
seguite dai Conglomerati di Barga, espressione del Pliocene sup. e Pleistocene inf.. 
Questa successione è sormontata, con un contatto fortemente erosivo, da depositi 
alluvionali medio e tardo pleistocenici e termina con i depositi olocenici e attuali del 
Fiume Serchio. 
 
Argille di Fornaci di Barga 
Questa formazione è caratterizzata da diverse litofacies: principalmente argille e 
argille sabbiose intercalate a strati di conglomerati e orizzonti ricchi in materia 
organica. La parte di sedimenti a grana fine, più abbondante nelle porzioni inferiori 
della formazione, è costituita da argille e silt di colore cinerino, talvolta ocraceo, con 
abbondante materia organica alternata a straterelli e lenti di sabbie (Calistri, 1974; Di 
Naccio, 2009). Sono stati riconosciuti paleosuoli grigio scuri nei livelli di argille che 
testimoniano periodi di emersione (Landi et al., 2003). La litofacies conglomeratica è 
caratterizzata da conglomerati clasto-sostenuti a limitata estensione laterale (canali). 
Il contatto con la sovrastante formazione dei Conglomerati di Barga è caratterizzato 
da una netta discordanza angolare, mentre in alcune zone è sovrastata direttamente 
dai depositi a grana grossolana post-villafranchiani. La base di questa formazione 
non è mai stata osservata e risulta perciò sconosciuto il suo spessore, tuttavia, 
esistono misurazioni di almeno 120m nel Bacino di Barga (Coltorti et al., 2008) e di 40m 
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nel Bacino di Castelnuovo (Perilli et al., 2004). L’età è stata determinata su base 
paleontologica ed è stata riferita al Rusciniano-Villafranchiano inf. per la parte bassa, 
mentre la parte alta può raggiungere il Villafranchiano medio. 
 
Il Conglomerato di Barga 
La formazione affiora estesamente sul fianco orientale del fiume Serchio e si 
presenta sia in litofacies collegate dal punto di vista sedimentologico a processi di 
trasporto massivo con lenti di sabbia e argille, sia come corpi lenticolari 
caratterizzati da un buon assortimento e poca matrice, che presentano strutture 
caratteristiche di processi trattivi (clasti embriciati; vedi Landi et al., 2003). Il contatto con i 
sovrastanti depositi post-villafranchiani è spesso ben esposto e chiaramente erosivo. 
Lo spessore è variabile da 70m a 170m. Questa formazione viene riferita al 
Villafranchiano sup. (Landi et al., 2003; Coltorti et al., 2008) per la presenza di Ostracodi e 
per correlazione con i Conglomerati di Olivola, il cui contenuto paleontologico è 
stato datato al Villafranchiano superiore. 
 
I depositi post-villafranchiani 
I sedimenti post-villafranchiani sono espressi da alluvioni terrazzate che si 
sviluppano parallelamente al corso attuale del fiume Serchio. L’unità più antica 
affiora al M. Perpoli e forma un terrazzo alluvionale posto su un’ampia sella che 
separava le fosse tettoniche di Barga e Castelnuovo al Pliocene-Pleistocene inf.. La 
litologia di questa formazione è caratterizzata da conglomerati poligenici a grana 
grossolana con una bassa quantità di sabbie, riferibili ad un sistema fluviale di tipo 
braided. Il deposito del M. Perpoli si trova 225m più in alto del corso attuale del 
fiume Serchio e la stessa superficie è stata riconosciuta nell’area del M. Alfonso 
(220m). In quest’ultima zona, un’altra superficie terrazzata è stata individuata a 160m 
più in alto dell’attuale corso del Serchio; il deposito del monte Perpoli deve essere 
quindi considerato più antico di quest’ultimo. Nonostante non esistano dati certi per 
vincolare l’età di questi depositi, è ragionevole affermare che siano successivi ai 
depositi villafranchiani e quindi riferibili ad un generico Pleistocene medio (Coltorti et 
al., 2008; Di Naccio, 2009). Di conseguenza la superficie del M. Perpoli può essere riferita 
alla parte bassa del Pleistocene medio, mentre la superficie più bassa riconosciuta 
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nella zona del M. Alfonso può essere riferita alla parte superiore del Pleistocene 
medio. 
 
Alluvioni terrazzate olocenico-attuali 
I depositi più recenti sono rappresentati da quattro conoidi alluvionali terrazzate 
provenienti dal crinale appenninico orientale, mentre una sola di dimensioni ridotte 
proviene da Ovest. La superficie deposizionale immerge debolmente verso il fiume 
Serchio ed è molto ben preservata in alcune zone sia del bacino di Barga che di 
quello di Castelnuovo. La litologia dominante è rappresentata da conglomerati con 
ciottoli da sub-angolosi ad arrotondati mal classati di Macigno, associati a lenti di 
sabbie e argille. Lo spessore massimo di questa sequenza  è di 30m. I terrazzamenti 
riconosciuti si trovano a 48m, 57m, 100m e 115m più in alto dell’attuale corso del 
Serchio e sono stati riferiti al tardo Pleistocene. Il deposito alluvionale terrazzato più 
giovane si trova 10m al di sopra del corso del Serchio, al suo interno, sono stati 




Figura 10: Colonna stratigrafica dei depositi fluvio-lacustri della Garfagnana: AFB Argille di Fornaci di Barga; CB Conglomerati di 
Barga; Dpv Depositi post-villafranchiani; Atoa Alluvioni terrazzate olocenico-attuali 
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4.2.2 Le strutture associate alla depressione tettonica della Garfagnana 
La subsidenza della fossa tettonica della Garfagnana è controllata da sistemi di faglie 
orientate NW-SE che accomodano la distensione iniziata 4-5 Ma fa (Pliocene inf.; fig. 11). 
Queste strutture possono essere suddivise in sistemi immergenti a NE, occidentali 
rispetto all’asse del bacino, e sistemi immergenti a SW, orientali rispetto all’asse del 
bacino. Tra i sistemi immergenti a NE sono stati distinti: il sistema di Minucciano, il 
sistema Casciana-Sillicano e il sistema Bolognana-Gioviano (Di Naccio, 2009). La faglia di 
Minucciano (num. 7 in allegato A) costituisce il limite occidentale del graben e si estende 
per 15Km da Minucciano a Vagli. Questa struttura è caratterizzata da scarse 
evidenze morfotettoniche di attività recente. L’elevazione più alta dell’ hanging wall 
rispetto al footwall nei pressi di Minucciano (Di Naccio, 2009), le caratteristiche 
strutturali e la tipologia della faglia in superficie, documentano piuttosto l’inattività 
in tempi recenti di questa struttura. I sistemi di Casciana-Sillicano e Bolognana-
Gioviano costituiscono un lineamento tettonico che borda ad W il bacino 
sedimentario Plio-Pleistocenico. La faglia di Casciana-Sillicano (num. 8 in allegato A) è la 
struttura più settentrionale ed è suddivisa in due segmenti orientati NW-SE che nel 
complesso misurano 16Km da Casatico a Molazzana. Nella porzione Nord la faglia 
mette in contatto le Unità Liguri e Subliguri nell’hanging wall con la Formazione 
Macigno (tetto Unità Toscana) nel footwall. Nel settore meridionali invece la faglia si 
suddivide in due segmenti paralleli che, nel complesso, mettono in contatto la parte 
bassa del Macigno con i termini più antichi dell’Unità Toscana, mostrando un 
displacement massimo di circa 900m. Il segmento occidentale è debolmente 
inclinato e probabilmente si ricongiunge con il segmento orientale a bassa 
profondità. Il segmento orientale si sviluppa interamente nel Macigno e presenta 
scarpate fresche che dislocano di 50m delle paleo-superfici scavate nel Macigno o 
nei depositi continentali del Pleistocene medio (Nardi, 1961; Di Naccio, 2009). Più ad Est 
una terza struttura, d’importanza minore, disloca i depositi del Pleistocene medio di 
20 metri e i Conglomerati di Barga (Pleistocene inf.) di 25m. L’intero sistema produce 
70m di displacement nei depositi del Pleistocene medio e 60m nei Conglomerati di 
Barga, testimoniando chiaramente l’attività post-Pleistocene medio di queste 
strutture. La faglia di Bolognana-Gioviano (num 9 in allegato A), che costituisce la parte 
più meridionale di questo allineamento tettonico, si estende per circa 12Km da 
Gallicano a Gioviano. Questa struttura mostra rigetti cumulati importanti (displacement 
1.5 Km nell’Unità Toscana) e disloca, nel settore Nord, i Conglomerati di Barga di 35m. Nel 
settore Sud, invece, la determinazione dell’attività recente è resa complicata dalla 
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pessima esposizione della superficie principale a causa di un’intensa attività 
antropica (Di Naccio, 2009). Il sistema di strutture immergente a SW è caratterizzato da 
una maggiore segmentazione rispetto a quello NE immergente. In questo sistema 
sono state distinte, da Est a Ovest, le seguenti strutture: faglia del M. Prado, del 
Colle Uccelliera, del M. Mosca, di Montefegatesi- M. Memoriante, di Corfino,  di 
Verrucole-S. Romano e di Barga. Le strutture del M. Prado, del Colle Uccelliera e del 
M. Mosca costituiscono un allineamento, diretto NW-SE, che limita ad Est il graben 
della Garfagnana. La faglia del M. Prado (num. 10 in allegato A) rappresenta il segmento 
più settentrionale di questo allineamento e misura circa 8 Km, da Le Porraie fino a 
M.Vecchio, dislocando l’Unità Toscana con un displacement di circa 320m (zona del M. 
Vecchio). Questo rigetto decresce verso Nord, dove ha valori di circa 170m. Lungo la 
struttura si osservano evidenze di attività recente. In particolare sulla base di alcune 
osservazioni morfotettoniche Di Naccio (2009), attribuisce a questa struttura 
un’attività post-ultimo massimo glaciale. La faglia di Colle Uccelliera costituisce il 
segmento centrale e si estende per circa 12 Km da Colle Uccelliera fino a Cima 
dell’Alpicello. La struttura è chiaramente visibile dall’analisi di foto aeree, tuttavia 
non sono stati riconosciuti in affioramento evidenze di attività recente-attuale. Il 
segmento più meridionale di questo allineamento è la faglia del M. Mosca che si 
estende per 6.5 Km da Cima dell’Alpicello al M. Mosca. La  struttura mette in 
contatto i termini più recenti dell’Unità Toscana (Scaglia Toscana, Macigno), ribassati nel 
blocco di tetto, con i termini della successione calcarea Mesozoica. La direzione 
strutturale principale è NW-SE, tuttavia verso Sud si osservano direzioni WNW-ESE. 
Più a Ovest la faglia di Montefegatesi-M. Memoriante delimita ad Ovest la sequenza 
carbonatica della Val di Lima. Si estende per 19 Km dal M. Aquilaia, con direzione 
NW-SE, fino al M. Memoriante, con direzione NNW-SSE. Non sono state osservate 
evidenze di attività recente-attuale su questo segmento di faglia. La faglia di Corfino 
(num. 11 in allegato A) si estende da Corfino fino a Castiglione di Garfagnana con una 
lunghezza di 8 Km. Nella parte settentrionale la traccia della faglia è ben evidenziata 
dalle litologie calcaree che esaltano le scarpate tettoniche. Più a sud la faglia si 
sviluppa interamente a carico del Macigno e sembra controllare la deposizione dei 
depositi Plio-Pleistocenici. In quest’ultimo settore il displacement è calcolato intorno 
ai 600m (Di Naccio, 2009). Il sistema più interno è rappresentato dall’allineamento delle 
strutture di Verrucole- S.Romano e Barga. La faglia di Verrucole-S.Romano si 
estende per 11 Km da M. Romicaia fino a S.Romano e mette in contatto il Macigno 
(footwall) con le formazioni dell’Unità Subligure e Ligure. Per questa struttura non 
sono stati osservati indizi di un’attività recente. Infine la faglia di Barga (num. 12 in 
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allegato A), che costituisce la parte più meridionale di questo allineamento,  si estende 
per 10 Km da Barga a Ghivizzano. Il rigetto causato da questa struttura nei termini 
della successione toscana è stato calcolato di 760m. La distribuzione dei depositi 
alluvionali del Pleistocene superiore sembra connessa a questa struttura e ciò fa 





Figura 11: Schema strutturale della depressione tettonica della Garfagnana; i numeri si riferiscono alle strutture trattate nella 
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4.3 “Dominio Pisa” 
 
Il dominio di Pisa comprende tutte la zona costiera che si estende da Marina di 
Carrara fino ai colli Livornesi. Da un punto di vista strutturale quest’area è 
caratterizzata dalla depressione tettonica della Versilia, di direzione NW-SE e 
delimitata a Nord e a Sud da sistemi di faglie trasversali NE-SW che la dividono dai 
rilievi costieri dei promontori occidentale ed orientale di La Spezia e dalle strutture 
del lineamento Livorno-Sillaro.  
 
4.3.1 Depressione tettonica della Versilia 
La fossa tettonica della Versilia si sviluppa parallelamente al margine occidentale 
delle Alpi Apuane e si estende per circa 80 km di lunghezza e 40 km di larghezza. 
Come tutti i bacini estensionali toscani, ha direzione NW-SE. Questo bacino è uno 
dei primi ad essersi formato nell’Appennino Settentrionale, la sua apertura risale, 
secondo Pascucci (2005), al Tortoniano tardivo. È anche l’unico, tra i bacini 
estensionali toscani attualmente sviluppato in parte in mare e in parte in ambiente 
continentale. 
 
4.3.2 La successione sedimentaria all’interno della depressione tettonica versiliese 
Dall’analisi di numerosi pozzi presenti nella parte continentale del bacino è emerso 
che la depressione tettonica della Versilia è colmata da una sequenza sedimentaria 
spessa almeno 2.5 km, con depositi che vanno dal Miocene sup. (?) all’attuale (Fig. 
12). Il substrato di questi depositi è costituito da Macigno (Falda Toscana) e da Unità 
Liguri nella parte occidentale del bacino. La descrizione più recente della 
depressione tettonica della Versilia si ritrova nel lavoro di Pascucci (2005). L’autore 
ha correlato la sequenza sedimentaria con quelle osservate in altri bacini sia sul 
continente che a mare, quindi le varie sequenze sono state chiamate semplicemente 
con numeri progressivi (Pascucci et al,. 1999). La successione sedimentaria della Versilia 
comincia con 300m di sabbie e argille di ambiente litoraneo, appartenenti alla 
Sequenza 2, datata al Tortoniano sup.-Messiniano inferiore. Al di sopra di questa si 
trovano 1500m di successione pliocenica caratterizzata da argille marine intercalate 
a sabbie. Questa sequenza è stata suddivisa in due parti sulla base di studi sismici: 
Sequenza 4 (Pliocene inf.) e Sequenza 5 (Pliocene medio-sup.). La parte sommitale della 
sequenza è rappresentata da 600m di depositi Quaternari costituiti da alternanze di 
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argille e sabbie che da ambiente marino diventano sempre più prossimali verso 
l’alto (Sequenza 6a). La parte più recente di questa successione (circa 100m) esprime 
un’ingressione marina riferita all’Olocene (Pascucci, 2005). Questa è caratterizzata da 
sabbie e ciottoli di ambiente marino e lagunare, sovrastati da 40m di argille (Sequenza 
6b). In entrambe le Sequenze 6a e 6b si ritrovano orizzonti di torba. 
 
 
Figura 12: Sequenza sedimentaria del bacino di Viareggio confrontata con la sequenza completa del Mar Tirreno Settentrionale 
(modificata da Pascucci, 2005) 
 
4.3.3 Le strutture associate alla depressione tettonica della Versilia 
La depressione tettonica della Versilia (cfr. Bacino di Viareggio di Pascucci, 2005; Fig. 14) da un 
punto di vista strutturale è definito come un half-graben (Ghelardoni et al, 1968; Fig. 13). 
La faglia principale che ha impostato il bacino ha direzione NW-SE e si trova a livello 
dell’attuale linea di costa. Nell’interpretazione di Pascucci (2005), essa è 
rappresentata da una struttura con geometria listrica, immersione a SW e 
appiattimento alla profondità di 5 km. A partire dal Pliocene-Pleistocene, con la 
migrazione verso Est della deformazione, si individua un’altra faglia, a livello del 
margine occidentale delle Alpi Apuane, che accomoda la subsidenza quaternaria del 
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bacino. Quest’ultimo è poi limitato a SE dalla linea trasversale Livorno-Sillaro (Cantini 
et al,. 2001) e a SW dall’alto strutturale noto come Maestra Meloria Shoal. A Nord il 
bacino sembra limitato da un alto sottomarino al largo di Marina di Massa (Bernini et 
al., 1990; Pascucci, 2005). I profili sismici mostrano uno spostamento verso W della faglia 
principale in corrispondenza dell’attuale foce dell’Arno. In quest’area si riconosce un 
alto del substrato pre-neogenico. Questo alto, individuato tra due strutture con 
componente trascorrente, suddivide la depressione tettonica della Versilia in due 
bacini più piccoli uno a Nord dell’Arno e l’altro a Sud. Sulla base delle osservazioni 
derivanti dall’analisi di profili sismici, secondo Pascucci (2005), entrambe le porzioni 
del bacino presentano gli stessi rapporti tra le strutture fragili principali e i depositi 
sedimentari. In particolare, le Sequenze 2 e 4 presentano sempre rapporti syn-rift 
con la master fault a geometria listrica. La sequenza 5, invece, rispetto alla stessa 
struttura ha un comportamento sia syn-rift che post-rift. Partendo da queste 
osservazioni l’autore conclude che l’attività della master fault cessa al Pliocene 
superiore e a partire da questo momento si individuano altre strutture più ad Est 
che accomodano la deformazione e generano lo spazio per i depositi quaternari 







Figura 13: Sezione geologica SW-NE della parte meridionale della depressione tettonica della Versilia (modificato da Pascucci, 2005) 
 
 










Figura 14: Schema strutturale della depressione tettonica della Versilia; i numeri si riferiscono alle strutture trattate nella tabella 
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4.4 “Dominio La Spezia” 
Il dominio di La Spezia comprende la Val di Vara e tutto il basso corso del fiume 
Magra fino alla foce. In quest’area si distinguono due distinte depressioni tettoniche 
separate da strutture antiappenniniche: la Bassa Val di Magra e la Val di Vara. 
 
4.4.1 Depressione tettonica della Bassa Val di Magra 
La depressione tettonica della bassa Val di Magra (“bacino di Sarzana” Federici, 1973; Raggi, 
1985) è un piccolo bacino, di direzione appenninica, che si estende per 10-15 km 
immediatamente a NW delle Alpi Apuane. Geograficamente può essere individuato 
tra la confluenza dei fiumi Vara e Magra a Nord, e Bocca di Magra a Sud. In senso E-
W il bacino è limitato da i rilievi pedeapuani di Sarzana e il promontorio di Bocca di 
Magra rispettivamente. Il bacino è colmato da una successione sedimentaria 
continentale spessa circa 2 km di età Miocene sup.(?)-attuale. L’età del deposito più 
vecchio all’interno di questo piccolo bacino è stato oggetto di un lungo dibattito 
scientifico ancora oggi aperto. La determinazione precisa dell’età di questi depositi 
infatti è molto importante poiché permette di fare considerazioni significative sulla 
tettonica plio-quaternaria dell’area. Sulla base delle flore e delle faune rinvenute 
all’interno delle argille basali, i depositi furono attributi da vari autori dapprima al 
Miocene inferiore e medio fino all’attribuzione di Cappellini (1881) al Miocene sup.. 
Successivamente Federici (1973), sempre su base palinologica e paleontologica, alla 
luce di nuovi ritrovamenti, attribuisce i depositi al Pliocene medio-Villafranchiano 
inf.. Più recentemente Bertoldi et al. (1994) associano la palinoflora al passaggio 
Miocene-Pliocene e quest’ultima definizione viene sostanzialmente accettata anche 
nella cartografia prodotta, nell’ambito del progetto CARG, dal Servizio Geologico 
d’Italia (vedi: Abbate et al., 2005). 
 
4.4.1.1 Successione fluvio-lacustre della Bassa Val di Magra (BVM) 
La descrizione della successione fluvio-lacustre della BVM fa riferimento al lavoro 
più recente relativo all’area realizzato nell’ambito della nuova cartografia CARG del 
Servizio Geologico d’Italia  (Abbate et al., 2005), in questo lavoro tuttavia, la successione 
è stata descritta differentemente, senza l’utilizzo dei sintemi, per omogeneità con 
quanto illustrato in precedenza (Fig. 15).  




Argille di Sarzanello Caniparola (cfr. sub-sintema di Sarzanello-Caniparola ) 
Questi depositi non sono attualmente in affioramento, tuttavia sono noti a causa 
dell’intensa attiva estrattiva che si è protratta dall’800 fino a metà del secolo scorso 
in un’area ad ESE di Sarzana. La formazione si trova in contatto con il Substrato (Unità 
Ligure e Subligure) mediante faglie dirette e mostra con esso relazioni di onlap. I 
depositi sono costituiti da argille lignitifere intercalate a subordinati livelli sabbiosi. 
Questi depositi presentano una giacitura tiltata con immersioni verso SW fino a  70°. 
Lo spessore di questi depositi è molto variabile (min 40m). L’attribuzione cronologica 
di questo deposito a da riferirsi al passaggio Messiniano-Zancleano, anche se, come 
già riportato  in precedenza, l’attribuzione cronologica di questo deposito resta 
dibattuta (Vedi: Cappellini, 1881; Federici, 1973; Bertoldi et al., 1994). 
 
 
Conglomerati di Ponzano Magra (cfr. sub-sintemi: di Ponzano Magra e del Monte Darma) 
Questi depositi affiorano estesamente sul fianco sinistro del fiume Magra per circa 
10 Km tra Ponzano Magra e Caniparola. Si trovano in contatto, sia con le sottostanti 
Argille di Sarzanello Caniparola sia con il substrato, tramite una superficie erosiva 
inclinata di 45-50° verso SW. Possono essere riconosciute diverse litofacies 
all’interno della formazione: la parte bassa è costituita da conglomerati di diametro 
max 50cm ad elementi arenaceo-calcarei a tessitura clasto-sostenuta con 
abbondante matrice sabbioso-siltosa. La composizione litologica risulta riferibile alle 
formazioni delle Unità Liguri. Verso l’alto la formazione passa ad alternanze di  
sabbie e silt che testimonia un abbassamento di energia del sistema probabilmente 
legato alla concomitanza di fattori tettonici ed eustatici. La formazione si chiude con 
conglomerati di diametro max 50cm ad elementi arenaceo-calcarei provenienti dalle 
formazioni della Falda Toscana. Lo spessore della formazione è di circa 1800m, come 
si evince dalle sezioni geologiche (Abbate et al., 2005). Questi depositi, nel complesso, 
sono l’espressione del Rusciniano medio-sup. e del Villafranchiano inf. e medio 
(Abbate et al., 2005). 
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Conglomerati di San Bartolomeo (cfr. sub-sintema della Faggiada e sintema della Bassa Val di 
Magra) 
Questi depositi affiorano estesamente tra S. Bartolomeo e Caniparola, 
principalmente sulla sponda sinistra del fiume Magra. La superficie inferiore è 
rappresentata da una discordanza angolare debolmente inclinata verso SW. Sono 
costituiti da conglomerati prevalenti con intercalazioni di sabbie e limi. I 
conglomerati sono caratterizzati da elementi arenacei riferibili al tetto della Falda 
Toscana (eg. Macigno) di diametro massimo 50cm. La parte di successione che fa 
riferimento al sintema della Bassa Val di Magra (Abbate et al., 2005) è organizzata in 
terrazzi alluvionali distribuiti asimmetricamente rispetto all’asse della valle. Nel 
complesso questi depositi sono riferibili a sistemi di conoidi alluvionali provenienti 
principalmente dal versante orientale. La composizione dei clasti riferibile al tetto 
della Falda Toscana riflette il denudamento dei rilievi pedeapuani, probabilmente 
legato ad una nuova fase quaternaria di sollevamento generalizzato e attività 
tettonica che generava rilievi dai quali si impostavano sistemi alluvionali ad alta 
energia. Lo spessore della successione è stato calcolato in circa 150m, anche se 
presenta notevoli variazioni laterali. A causa dell’assenza di evidenze fossili o 
archeologiche, l’attribuzione cronologica di questa formazione è riferibile ad un 
generico Pleistocene. Tuttavia, la base della successione è stata riferita al passaggio 
Pliocene-Pleistocene sulla base dei rapporti stratigrafici con i termini più antichi, 
mentre il tetto, per correlazione con depositi simili rinvenibili nei bacini limitrofi 
(Conglomerati della Val di Magra e di Iera), può essere considerato espressione del 
Pleistocene medio-superiore. 
 
Alluvioni terrazzate quaternarie e depositi alluvionali attuali 
I depositi alluvionali terrazzati affiorano lungo le sponde dei corsi d’acqua attuali. 
Sono costituiti da conglomerati, sabbie e limi. Sono stati distinti due ordini di 
terrazzi: bn1, il più basso e recente, e bn2, il più antico. Questi depositi sono stati 
datati all’Età del Bronzo e del Ferro per la presenza di una stele in pietra rinvenuta 
durante alcuni scavi presso Sarzana (bn1; Abbate et al., 2005) e al Pleistocene sup.-
Olocene (bn2; Abbate et al., 2005). Infine sono presenti le alluvioni attuali caratterizzate 
da ghiaie, sabbie e limi accumulate lungo le aste fluviali e soggette a continua 
evoluzione da parte dei processi fluviali. 
 




Figura 15: Colonna stratigrafica dei depositi della Bassa Val di Magra (ASC=Argille di Sarzanello-Caniparola; CPM=Conglomerati di 




4.4.1.2 Le strutture della depressione tettonica della Bassa Val di Magra 
Per quanto riguarda l’analisi strutturale, c’è da segnalare che le conoscenze 
geometriche delle strutture che delimitano la depressione tettonica della Bassa Val 
di Magra sono scarse a causa della mancanza di indagini geofisiche di sottosuolo 
dettagliate. Tuttavia sulla base di osservazioni geologiche di superficie o sub-
superficiali (pozzi e miniere) è possibile vincolare alcuni periodi della storia di 
subsidenza di tale bacino. La depressione tettonica della BVM è delimitata da due 
strutture bordiere di direzione NW-SE: quella occidentale si instaura sul margine 
orientale del promontorio di Punta Bianca con immersione verso NE; quella 
orientale, invece, immergente a SW delimita il bacino dai rilievi pedeapuani di 
Sarzana. A Sud e a Nord il “graben” della Bassa Val di Magra è svincolato, 
rispettivamente, dalle depressioni tettoniche della Versilia e della Val di Vara da 
strutture antiappenniniche con direzione NE-SW. Questo quadro è in accordo con la 
ricostruzione paleogeografica proposta da Raggi (1985); con l’assenza dei depositi 
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Pliocenici della successione a Nord di S. Stefano Magra; e con i dati sismici che 
verranno illustrati successivamente. La storia iniziale del bacino può collocarsi al 
passaggio Messiniano-Zancleano (ma si veda la discussione sulla datazione dei depositi sopra 
riportata) e collegarsi al funzionamento di faglie dirette o transtensive principali che 
controllano la subsidenza della depressione tettonica. L’attuale giacitura dei depositi 
più antichi (Argille di Sarzanello Caniparola), che presentano un immersione fino a 70° 
verso SW, testimonia un episodio di forte sollevamento tettonico differenziale 
avvenuto nel Pliocene inferiore. I depositi dal Pliocene medio in poi, infatti, 
presentano immersioni meno importanti (40°-50° Pliocene medio fino ai 10° al Pleistocene 
medio). Questo forte sollevamento è da mettere in relazione con l’esumazione finale 
del nucleo metamorfico apuano che proprio nel Pliocene Inferiore iniziano a 
sollevarsi per attivazione di strutture ad alto angolo (Fellin et al., 2007). Questo 
sollevamento rende disponibile all’erosione molto materiale che va a costituire i 
depositi Conglomeratici di Ponzano Magra (Sintema di Sarzana, Abbate et al., 2005). Un altro 
importante episodio di funzionamento delle faglie bordiere  del bacino è da riferirsi 
al Villafranchiano sup., sottolineato dal cambiamento di facies dei depositi 
Pleistocenici. In particolare i Conglomerati di San Bartolomeo (Sintema della bassa Val di 
Magra, Abbate et al., 2005) sembrano alimentati da conoidi alluvionali provenienti dai 
rilievi orientali in costante sollevamento (composizione dei conglomerati proveniente da livelli 
strutturali via via più profondi). Infine i diversi rapporti tra i depositi terrazzati bn1 e bn2, 
incisione in sinistra orografica e sovralluvionamento in destra orografica, sembrano 
suggerire una subsidenza differenziale del bacino controllata da faglie normali 
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4.4.2 Depressione tettonica della Val di Vara 
La depressione tettonica della Val di Vara si estende per circa 37 Km in un’area a NW 
del nucleo metamorfico apuano. Geograficamente è delimitata a NW, dai rilievi a 
Nord di Varese Ligure, e  a SE, dal Golfo di Spezia. Il limite SW è rappresentato dai 
rilievi del promontorio di La Spezia, mentre quello NE dai rilievi dell’Horst di Mt. 
Picchiara-Mt. Cornoviglio. Da un punto di vista neotettonico il graben della Val di 
Vara è il meno conosciuto dell’area di studio. Questo limite è causato dalla limitata 
estensione dei depositi Plio-Quaternari che permettono solo considerazioni parziali 
sulla storia evolutiva della depressione tettonica e dall’assenza, in letteratura 
geologica, di  lavori dedicati alla tettonica recente della Val di Vara. 
 
4.4.2.1 Successione Plio-Quaternaria della Val di Vara 
La successione Plio-quaternaria della Val di Vara (Fig. 16) è molto ridotta arealmente; 
tuttavia la presenza di depositi continentali nei pressi di Sesta Godano è descritta già 
ad inizio del secolo scorso da Rovereto (1904) e Zaccagna (1925), inoltre sono stati 
descritti più recentemente (Raggi, 1985) depositi fluviali terrazzati, situati al di fuori 
dell’attuale tracciato vallivo, nei pressi di Pian di Barca, che hanno permesso la 
ricostruzione di un’antica idrografia del paleo-Vara. Le due successioni possono 
essere così descritte: 
 
Successione di Sesta Godano 
Presso Sesta Godano, all’altezza dell’alveo del Torrente Gottero, affiora una 
successione spessa circa 70 m di sedimenti fluvio-lacustri. I sedimenti basali sono 
costituiti da argille sabbiose con sottili strati di lignite. La successione continua con 
ghiaie e conglomerati in grosse bancate intercalati a sabbie e argille limose. I ciottoli 
sono prevalentemente arenacei, probabilmente provenienti dall’alterazione delle 
Unità Liguri (Arenarie del Monte Gottero) e subordinatamente calcarei o marnosi. Nella 
parte sommitale della successione si sviluppano sabbie argillose ocracee molto 
ossidate coperte da un paleosuolo argilloso. L’età della successione è stata riferita al 
Villafranchiano superiore in considerazione della loro analogia e posizione nei 
confronti dei depositi della Lunigiana e della Bassa Val di Magra (Raggi, 1985). 
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Conglomerati di Pian di Barca 
Questi depositi affiorano in un’area compresa tra Riccò del Golfo e Beverino con uno 
spessore massimo di 250 m tra Cima del Perdono e Bosco Grande. Si tratta di 
conglomerati polimodali prevalentemente arenacei, ben arrotondati con matrice 
sabbiosa-siltosa. Le dimensioni dei clasti variano da 1 cm a 1 m. La superficie di 
appoggio basale è erosiva sul substrato ligure (Arenarie del Monte Gottero). Depositi simili 
sono stati rinvenuti anche nei pressi di Borghetto di Vara al di sopra della 
Successione di Sesta Godano. Per questa ragione sono stati riferiti al Villafranchiano 
superiore (Raggi, 1985; Abbate et al., 2005).  
 
 
Alluvioni terrazzate quaternarie e depositi alluvionali attuali 
In analogia con quanto illustrato per la depressione tettonica della Bassa Val di 
Magra i depositi alluvionali terrazzati affiorano lungo le sponde dei corsi d’acqua 
attuali. Sono costituiti da conglomerati, sabbie e limi. Anche in Val di Vara sono stati 
distinti due ordini di terrazzi: bn1, il più basso e recente, e bn2, il più antico. Questi 
depositi sono stati correlati per continuità laterale con quelli datati all’Età del 
Bronzo e del Ferro per la presenza di una stele in pietra rinvenuta durante alcuni 
scavi presso Sarzana (bn1; Abbate et al., 2005) e al Pleistocene sup.-Olocene (bn2; Abbate et 
al., 2005). Infine sono presenti le alluvioni attuali caratterizzate da ghiaie, sabbie e limi 
accumulate lungo le aste fluviali e soggette a continua evoluzione da parte dei 
processi fluviali. 
 





Figura 16: Colonna stratigrafica dei depositi della Val di Vara (AL= argille con lignite; CGa= conglomerati e ghiaie ad elementi 





4.4.2.2 Le strutture associate alla depressione tettonica della Val di Vara 
La depressione tettonica della Val di Vara è delimitata da strutture di direzione NW-
SE (Fig. 17) che presentano rigetti progressivamente più importanti verso SE. La 
struttura che delimita la valle ad Ovest è nota in letteratura geologica come: “Faglia 
di La Spezia”. Questa struttura borda ad Est il promontorio di La Spezia immergendo 
verso NE. Essa si sviluppa per circa 20 Km da Carrodano fino al Golfo di Spezia e 
presenta un displacement cumulato, nel settore meridionale, di almeno 1000 m (fino 
a 3000 per Federici & Raggi, 1975) mettendo in contatto i termini triassici toscani con quelli 
delle Unità Liguri. Questa struttura mostra evidenze di attività nel Villafranchiano 
sup. e nel Quaternario. L’esistenza dei Conglomerati di Pian di Barca evidenzia infatti 
un sistema di drenaggio del Paleo-Vara verso il Mar Ligure (Raggi, 1985; Abbate et al., 
2005) al Villafranchiano superiore. Tale sistema viene abbandonato probabilmente a 
causa di movimenti verticali sulla Faglia di La Spezia che costringe il corso del fiume 
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a deviare verso il corso attuale. Tale attività continua anche nel Quaternario come 
testimoniato dai rapporti tra i vari livelli di terrazzi fluviali recenti e attuali che si 
distinguono lungo il corso del fiume Vara e dei suoi affluenti. Le strutture che 
delimitano il bacino ad Est sono rappresentate da sistemi di faglie più articolati; in 
particolare è necessaria una distinzione tra la parte settentrionale della depressione 
tettonica (a Nord della confluenza Vara-Magra) e la sua parte meridionale (a Sud della 
confluenza Vara-Magra). Nella porzione meridionale, infatti, il sollevamento dell’Horst di 
Punta Bianca, unito all’attività di strutture di direzione antiappenninica, ha isolato la 
depressione tettonica della Bassa Val di Magra da quella della Val di Vara. Come 
risultato, la parte meridionale della depressione tettonica della Val di Vara (senso 
stretto) è limitata al Golfo di La Spezia e le strutture che lo delimitano ad Est 
coincidono con una serie di strutture immergenti ad Ovest che delimitano l’Horst di 
Punta Bianca sul suo lato occidentale (faglie di Termo). Tali strutture presentano 
un’attività recente (post Pleistocene medio-sup.) essendo responsabili della cattura di 
alcune aste fluviali da parte del basso corso del Fiume Magra. Nell’area Est di La 
Spezia, infatti, sono stati rinvenuti terrazzi fluviali antichi (Pleistocene medio-superiore) 
dove attualmente non sono presenti sistemi di drenaggio fluviali (Abbate et al., 2005). 
Nel settore settentrionale invece la struttura che delimita la depressione tettonica 
della Val di Vara è rappresentata dalla faglia che borda ad occidente l’Horst di M. 
Picchiara- M. Cornoviglio. Queste strutture non sono state mai analizzate dal punto 
di vista morfotettonico e strutturale. La difficoltà nell’attribuzione dell’età di 
attivazione di questa struttura è da mettere in relazione con l’assenza di depositi 
Plio-Quaternari lungo la sua traccia. Tuttavia è necessario tenere presente che la sua 
prosecuzione meridionale nel graben della Bassa Val di Magra mostra attività 
recente (Villafranchiano sup.; Federici, 1973) e che tale struttura è stata recentemente 
“illuminata” da alcuni epicentri di bassa magnitudo in risposta al sisma della 
Lunigiana meridionale (Giugno-Agosto 2013). Il graben della Val di Vara è infine 
delimitato a Nord dall’allineamento trasversale noto come “Linea del Taro” e a Sud 
da una serie di strutture antiappenniniche comprese tra S. Stefano Magra e una 














Figura 17: Schema strutturale della depressione tettonica della Versilia; i numeri si riferiscono alle strutture trattate nella tabella 
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4.5 “Dominio Lucca-Pistoia” 
 
L’area compresa in questa dominio è caratterizzata da una struttura geologica di 
prim’ordine nota in letteratura col nome di depressione tettonica di Montecarlo. 
Tale struttura, con direzione NW-SE, prosecuzione meridionale della depressione 
tettonica della Garfagnana, può essere suddivisa in due domini strutturali. Quello 
orientale, che si estende dal Monte Albano alle colline di Montecarlo e quello 
occidentale, compreso tra i colli di Montecarlo e i Monti Pisani, tra di essi si trova 
l’alto strutturale delle Cerbaie. La depressione tettonica di Montecarlo è stata 
colmata da una spessa sequenza sedimentaria marina e continentale di età 
pliocenica e quaternaria. 
 
 
4.5.1 Successione Plio-Quaternaria della depressione tettonica di Montecarlo 
La depressione tettonica di Montecarlo è colmata da una spessa sequenza 
sedimentaria Plio-Quaternaria di spessore complessivo di circa 2000 m (Ghelardoni et 
al., 1968; Trevisan et al., 1971; Federici & Mazzanti, 1988; Zanchetta, 1995; Sarti et al., 2008; Fig. 18). La 
ricostruzione di tale sequenza è stata condotta a partire da dati di sottosuolo 
provenienti da sondaggi commerciali e pubblicati da Ghelardoni et al. (1968) e dalle 
analisi sedimentologiche condotta da Zanchetta (1995) e Sarti et al. (2008). La 
successione poggia in discordanza sul substrato costituito da Unità Liguri, Subliguri e 
Toscane ed il primo deposito è caratterizzato da argille marnose alternate a strati 
siltoso-sabbiosi riferite, con qualche incertezza, al Miocene terminale (ritrovamento di 
Alephis Lyrix; Dallan, 1988). I sedimenti basali sono sormontati da livelli sabbiosi e 
sabbioso-argillosi di ambiente marino prossimale alternati a sabbie e argille lagunari 
con livelli di torbe. Queste vengono riferite ad un ambiente salmastro di età 
Pliocene inferiore-medio. Questa successione Pliocenica è sormontata in 
discordanza da depositi fluvio-lacustri del Villafranchiano superiore (Trevisan et al., 
1971). Le formazioni del Villafranchiano superiore, nella parte meridionale del bacino 
(versante meridionale delle Cerbaie), sono state oggetto di una revisione recente ad opera 
di Sarti et al. (2008). Questi autori riconoscono tre cicli trasgressivo-regressivi nei 
depositi successivi al Pliocene medio rappresentati da alternanze di sabbie, silt, 
argille e conglomerati di ambiente alternativamente salmastro e dulcicolo (Unità allo 
stratigrafiche di: Podere le Cave, Monte Serampoli e Montecalvoli). La parte meridionale del 
bacino viene interpretata come un ambiente di transizione caratterizzato da 
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ingressioni marine in senso W-E (Sarti et al., 2008). Al di sopra troviamo depositi 
ghiaiosi rossi con clasti di quarzite e filladi provenienti dallo smantellamento delle 
formazioni del Verrucano e noti in letteratura come “Formazione di Montecarlo”, 
attribuita alla parte terminale del Pleistocene inferiore. Segue in discordanza la 
“Formazione delle Cerbaie” costituita dagli stessi elementi della sottostante 
“Formazione di Montecarlo” ma caratterizzata da una grana più fine ed espressione 
del Pleistocene medio. La successione termina con depositi ghiaiosi terrazzati a 
composizione variabile  che coprono in discordanza tutta la successione e sono 





Figura 18: Colonna stratigrafica dei depositi di Montecarlo (Alb= argille lacustri basali; Sg= sabbie gialle; Dfv= Depositi fluviali-marini 
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4.5.2 Le strutture associate alla depressione tettonica di Montecarlo 
 
Le strutture principali che delimitano la depressione tettonica di Montecarlo sono 
rappresentate da una serie di faglie di direzione appenninica: la faglia immergente 
ad Est che borda il fianco orientale dei Monti Pisani, la faglia immergente ad Ovest 
situata sul fianco occidentale del Monte Albano e le strutture che controllano l’alto 
strutturale delle Cerbaie che divide in due porzioni la depressione tettonica stessa. 
La struttura del Monte Albano ha causato nel Pleistocene inf. la discordanza tra i 
sedimenti marini pliocenici e i depositi fluvio-lacustri del Villafranchiano superiore 
(Cantini et al., 2001). L’horst delle Cerbaie, che è principalmente costituito dai depositi 
del Pleistocene medio dell’omonima Formazione, è controllato da strutture di 
direzione NW-SE. Il sollevamento di questo elemento morfologico deve essere 
riferito ad un momento successivo alla deposizione della Formazione delle Cerbaie 
stessa. Sulla base di queste considerazioni, le strutture che bordano questo alto 
strutturale devono essere considerate attive post Pleistocene medio. La struttura 
più occidentale è responsabile dell’esposizione delle formazioni del Verrucano, sul 
rilievo dei Monti Pisani, i cui frammenti a partire dal Pleistocene inferiore e medio si 
rinvengono nei depositi clastici delle Formazioni di Montecarlo e delle Cerbaie; tale 
struttura è quindi da considerarsi attiva almeno sino al Pleistocene medio. La 
depressione tettonica di Montecarlo è interessata anche da una serie di strutture ad 
andamento antiappenninico. Tali strutture mostrano evidenze di attività tettonica 
post-Pleistocene medio, come dimostrato da circa 100m di rigetto a carico della 
base dei depositi del Pleistocene medio (Federici & Mazzanti, 1988; Sarti et al., 2008) 
osservati per la faglia di Montopoli. La sedimentazione recente ed attuale all’interno 
della depressione tettonica di Montecarlo sembra essere controllata anche dal 
funzionamento della struttura trasversale nota come “linea Livorno-Sillaro” (Bortolotti, 
1966; Cantini et al., 2001). Tale struttura infatti, chiaramente attiva nel Pleistocene 
superiore, è responsabile del confinamento, a partire dal Pleistocene superiore, 
dell’apporto sedimentario di frammenti clastici provenienti dai Monti Pisani 













Figura 19: Schema strutturale della depressione tettonica di Montecarlo; i numeri si riferiscono alle strutture trattate nella tabella 
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4.6 “Monte Gottero-Alpi Apuane-Monti Pisani” 
La tettonica estensionale instauratasi dal Miocene ha prodotto, nell’Appennino 
Settentrionale, una serie di strutture tettoniche negative di primo ordine, che 
abbiamo analizzato in dettaglio. In mezzo a queste strutture negative troviamo una 
struttura positiva regionale rappresentata dall’allineamento Monte Gottero-Alpi 
Apuane-Monti Pisani. Le Alpi Apuane costituiscono il livello più profondo affiorante 
dell’edificio strutturale dell’Appennino Settentrionale, tuttavia topograficamente 
rappresentano le quote più elevate di questo settore di catena. La storia 
deformativa di questa Unità è complessa e ben documentata in un gran numero di 
lavori in letteratura geologica (vedi: Elter,1975; Carmignani & Kligfield, 1990; Carmignani et al., 
1994; Molli et al., 2002), tuttavia, per gli scopi di questo lavoro, tratteremo solamente la 
storia di esumazione ed uplift di queste unità collegata all’instaurarsi del regime 
tettonico estensionale che continua fino ad oggi.  
 
4.6.1 Storia deformativa recente del dominio “M. Gottero-A. Apuane-Monti Pisani” 
I domini estensionali dell’Appennino Settentrionale includono complessi 
metamorfici che formano alti strutturali e topografici costituiti da rocce 
metamorfiche esumate. La più importante di queste strutture è rappresentata dalle 
Alpi Apuane, che raggiungono quasi 2000m di quota. La storia esumativa del 
complesso metamorfico apuano è ancora ampiamente dibattuta, tuttavia un 
recente lavoro di Fellin et al. (2007) ha vincolato la storia di bassa temperatura, 
attraverso dati termocronologici, del processo di risalita di queste unità profonde. 
Tale studio ha messo in evidenza che l’accoppiamento tra le Unità metamorfiche e 
le sovrastanti Unità non metamorfiche avviene intorno ai 5 Ma (passaggio Messiniano-
Zancleano). Da questo momento in poi le due Unità, accoppiate in un singolo corpo 
coerente, vengono esumate da livelli strutturali superficiali fino alla posizione 
attuale, mediante erosione e l’attività di faglie ad alto angolo. La presenza tra 2-4Ma 
di clasti provenienti dalle Unità metamorfiche apuane, nei bacini della Val di Magra, 
della Garfagnana e della Versilia (Calistri, 1974; Raggi, 1985; Moretti, 1992; Bernini & Papani, 
2002), mostra che in questo periodo il complesso metamorfico era esposto in 
superficie. L’esposizione sub-aerea del complesso apuano ha prodotto estesi effetti 
carsici sulle formazioni carbonatiche diffusamente presenti al suo interno. Lo studio 
dei sistemi carsici ha permesso di vincolare gli episodi recenti di uplift che 
influiscono sul livello di base di suddetti sistemi (Piccini et al., 2003). Tramite questo 
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approccio possono essere individuati almeno tre importanti momenti di 
sollevamento del massiccio apuano: il primo nel Pliocene sup., il secondo nel 
Pleistocene inf. e il terzo nel Pleistocene medio-superiore. Questo implica che in 
questi periodi debbano essere state attive delle strutture fragili che hanno 
accomodato il sollevamento differenziale tra le Alpi Apuane e le Unità che affiorano 
nei rilievi circostanti. In un recente lavoro, inoltre, Patacca et al. (2013) individuano 
dei depositi del Pleistocene inferiore (“Megabrecce di Serravezza”) nella zona di 
Serravezza, interessati da dislocazioni attribuibili a faglie normali. Questa 
osservazione vincola l’attività di queste strutture ad un periodo post-Pleistocene 
inferiore. Per quanto riguarda l’area dei Monti Pisani, in letteratura geologica, 
esistono alcuni lavori che documentano la storia esumativa e quella deformativa 
recente/attuale dell’area. I dati termocronologici pubblicati da Balestrieri et al. (2011) 
dimostrano, in accordo con quanto proposto da Fellin et al. (2007) per le Alpi 
Apuane, un periodo di forte esumazione tra 6 e 4 Ma seguita da una storia 
esumativa tardiva del complesso metamorfico dovuta principalmente a cause 
erosive con sviluppo di strutture ad alto angolo. La storia deformativa 
recente/attuale dei Monti Pisani è vincolata ulteriormente da alcune osservazioni di 
carattere geologico: nella zona dei Monti d’Oltreserchio D’Amato e Nardi  (1993), 
riconoscono una superficie di abrasione marina medio-pliocenica a quota 170m che 
correlano con una paleo-linea di riva anch’essa medio-pliocenica, individuata da 
Federici et al. (1990) in un sondaggio, a -30m nella zona di San Giuliano. Gli autori, 
considerando anche la presenza di depositi pliocenici ad affinità costiera 
rimaneggiati in depositi di età wurmiana (Tavani, 1951) ed intrappolati in cavità 
carsiche a diverse quote nei Monti D’Oltreserchio, attribuiscono un’età da post-
pliocenica a sin-Wurm all’attività delle strutture che delimitano ad Ovest l’alto 
strutturale dei Monti Pisani. Inoltre la linea di riva pliocenica individuata da Federici 
(1990) è ricoperta da 30m di depositi olocenici e ciò implica un’attivazione molto 
recente di tale struttura. Sul lato orientale, nella depressione tettonica di 
Montecarlo, i depositi conglomeratici di Montecarlo e delle Cerbaie testimoniano 
l’apporto di materiale proveniente dalle formazioni del Verrucano dei Monti Pisani 
al Pleistocene medio (Trevisan, 1971; Dallan, 1988; Zanchetta, 1995; Sarti et al., 2008), ciò implica 
una fase di sollevamento del massiccio con esposizione sub’aerea di tali formazioni. 
Infine Cantini et al. (2001), come già ricordato, mettono in evidenza come il 
confinamento nell’area a Nord dell’attuale corso dell’Arno dell’apporto clastico 
proveniente dai Monti Pisani, possa essere messo in relazione a movimenti verticali 
su strutture trasversali (antiappenniniche) attive nel Pleistocene superiore. 
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5 Sismicità, geodesia e sismotettonica  
 
5.1 L’Appennino Interno a Nord dell’Arno 
 
L’area a N e NW dell’Arno, oggetto di questo studio, rientra nel dominio sismico 
tirrenico (o interno) dell’Appennino Settentrionale. Essa è infatti caratterizzata da 
sismi superficiali e da meccanismi focali da tensionali a transtensivi. La sismicità in 
questo settore di catena è legata al funzionamento delle faglie estensionali dirette 
NW-SE che controllano la subsidenza delle strutture geologiche recenti di 
prim’ordine e ad una serie di strutture antiappenniniche (NE-SW) a cinematica 
principalmente trascorrente che disarticolano le faglie estensionali e individuano 
domini per i quali la deformazione può essere considerata omogenea. Questo 
settore dell’Appennino interno mostra un’attività sismica con energia da bassa a 
medio-elevata, come evidenziato dalle figure (20 e 21), dove sono rappresentati 
rispettivamente tutti i sismi strumentali con magnitudo (Mw) superiore a 2 e tutti i 
sismi storici provenienti dal catalogo CPTI11. Nonostante la sismicità sia diffusa a 
scala di tutta l’area di studio, soltanto alcune zone sono state ufficialmente inserite 
nel catalogo delle aree sismogenetiche (cfr. Diss workgroup, 2010; Fig. 22). Queste zone 
corrispondono ai distretti sismici della Lunigiana e della Garfagnana (Fig. 23-24). Le 
restanti parti dell’area di studio sono state considerate zone “meno attive” in 
ragione di una sismicità strumentale con magnitudo di bassa energia, dell’assenza di 
terremoti storici di forte magnitudo (Mw > 5) e, in alcuni casi, sulla base di analisi di 
profili sismici commerciali che non evidenziano deformazioni risolvibili a carico dei 
sedimenti quaternari (si veda a questo proposito la discussione in Pascucci, 2005). Tuttavia i 
recenti avvenimenti sismici (anno 2013) impongono una riflessione critica sullo stato di 
attività delle strutture di tutta la Toscana nord-occidentale e sul quadro 
sismotettonico proposto in letteratura.  




Figura 20: Distribuzione della sismicità strumentale con Mw>2 nell'Appennino Settentrionale interno 




Figura 21: Distribuzione della sismicità storica nell'Appennino settentrionale interno (CPTI11) 




Figura 22: Sorgenti sismogenetiche riconosciute nell'area di studio (DISS Workgroup, INGV, 2010) 
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5.2 Sismicità della Lunigiana 
 
La Lunigiana rappresenta una delle aree simicamente più attive di tutto l’Appennino 
Settentrionale. Rientra in una fascia ad alta sismicità compresa tra il raccordo 
Apuane/Lunigiana e la Val di Taro. L’attività sismica (Fig. 23) è diffusa al di sotto di 
tutta la depressione tettonica, tuttavia, mostra un addensamento nella zona assiale 
e sul bordo orientale della stessa. La profondità degli epicentri è quasi 
esclusivamente compresa nei primi 20 km di crosta. I meccanismi focali calcolati 
mostrano rotture in estensione o trascorrenza. A nord, il bacino della Lunigiana, 
termina contro un allineamento trasversale, ben evidenziato dalla sismicità 
strumentale, noto in letteratura geologica come “Linea del Taro”. Per quanto 
riguarda la sismicità storica, numerosi sismi di magnitudo superiore a 5 ricadono nel 
distretto della Lunigiana o nelle sue immediate vicinanze. In particolare sono stati 
strettamente riferiti al distretto sismico della Lunigiana i terremoti di “Fivizzano” 
(1481, Mw≈5.5), un terremoto a Nord di Pontremoli (1834, Mw≈5.8) e i terremoti di 
“Olivola” (1878, Mw≈5.1) e “Bagnone” (1903, Mw≈5.3). I sismi delle area limitrofe che 
hanno avuto più forte risentimento all’interno della depressione lunigianese sono i 
terremoti: della Val di Taro (1545, Mw≈5.2), di “Monzone” (1767, Mw≈5.3) e delle Alpi 











Figura 23: Distribuzione sismicità strumentale (sopra) e storica (sotto) in Lunigiana 
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5.3 Sismicità della Garfagnana 
La Garfagnana è da sempre considerata il distretto sismico più attivo della porzione 
interna dell’Appennino Settentrionale. La distribuzione della sismicità strumentale 
(Fig. 24 in alto) è piuttosto eterogenea e possono essere distinte, una parte 
settentrionale caratterizzata da un’intensa attività che si concentra principalmente 
lungo l’asse della valle del Serchio; una zona centrale dove si osserva una fitta 
densità di epicentri che si estendono dal centro della valle verso NE ed infine 
l’anomalia della Garfagnana meridionale dove si osserva sostanzialmente un gap 
sismico. Anche in questo caso gli ipocentri ricadono nei primi 20 km di crosta. I 
meccanismi focali calcolati mostrano rotture in estensione e trascorrenza. La 
Garfagnana è stata sede, recentissimamente (gennaio 2013), di una significativa 
sequenza sismica che verrà discussa in seguito in questo lavoro. Per quanto riguarda 
la sismicità storica (Fig. 24 in basso) questo settore di catena è noto soprattutto per il 
terremoto del 7 Settembre 1920 (Mw≈6.5), che rappresenta il sisma conosciuto più 
importante dell’Appennino Settentrionale. Questo sisma viene riferito al sistema di 
faglie della Garfagnana Nord (http://diss.rm.ingv.it/diss/, 2010), tuttavia esistono delle 
determinazioni epicentrali che lo riferiscono a strutture più settentrionali (Solarino, 
2005) o a rotture composite su più strutture sismogenetiche (Boncio et al., 2007). Escluso 
l’evento del 1920, sono stati riconosciuti almeno altri tre sismi storici con epicentro 
nel distretto sismico della Garfagnana e magnitudo superiore a 5: il terremoto di 











Figura 24: Distribuzione sismicità strumentale (sopra) e storica (sotto) della garfagnana 
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5.4 Sismicità dei domini “Pisa” e “La Spezia” 
I domini di Pisa e la Spezia costituiscono un’area che presenta una sismicità 
strumentale di intensità inferiore (0<Mw<3.5; Fig. 25) rispetto alla Lunigiana e alla 
Garfagnana, registrata sia al di sotto di queste depressioni tettoniche che nelle loro 
immediate vicinanze. In particolare si evidenziano almeno quattro aree con 
un’accentuata densità di epicentri: due di queste sono localizzate a mare, al largo di 
Pisa e di Viareggio; altre due a terra, una al di sotto della piccola depressione 
tettonica intramontana di Camaiore e l’altra più a Nord in un’area compresa tra 
Marina di Carrara e S. Stefano Magra. I meccanismi focali disponibili per quest’area 
non sono molti, ma mostrano principalmente rotture con meccanismo trascorrente 
e transtensivo salvo alcune soluzioni estensionali. Recentemente (ottobre 2013), una 
piccola sequenza sismica ha interessato l’area della foce dell’Arno e verrà discussa 
nella sezione relativa agli eventi del 2013. Da un punto di vista della sismicità storica, 
la Toscana Nord-occidentale, presenta almeno cinque sismi il cui epicentro ricade  
nell’area: 1168 “Pisa”, Mw≈4.5; 1322 “Pisa”, Mw≈4.5; 1481 “San Giuliano Terme”, 
Mw≈4.5; 1814 “Livorno”, Mw≈5.1; 1955 “Sarzana”, Mw≈4.5. Inoltre la storia sismica 
della Versilia e della pianura di Pisa è segnata da un sisma che provocò ingenti danni 
nel 1117, come si evince dalle cronache del tempo. Questo evento tuttavia è stato 
riferito, nella letteratura corrente (Guidoboni et al., 2007), ad un forte sisma (Mw≈6.7) con 
epicentro nel veronese. Questa soluzione è comunque interpretativa e, a conferma 
di ciò, si segnala la diversa attribuzione di questo evento nel Catalogo Parametrico 
dei Terremoti Italiani (CPTI11, http://emidius.mi.ingv.it/CPTI11/), al distretto della “Toscana 










Figura 25: Distribuzione sismicità strumentale (sopra) e storica (sotto) nei domini “Pisa” e “La Spezia” 
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5.5 Sismicità della depressione tettonica di Montecarlo 
 
La depressione tettonica di Montecarlo presenta una sismicità storica e strumentale 
diffusa con attività sismica di bassa intensità (Mw max ≈4; Fig. 26) all’interno del bacino 
e nei suoi dintorni. L’attività sismica si concentra nell’area del Monte Albano e 
nell’area compresa tra le Cerbaie e i Monti Pisani illuminando le strutture associabili 
alla storia di subsidenza/uplift del bacino stesso. Inoltre la sismicità strumentale 
mette in evidenza due sequenze sismiche allineate, a Nord di Lucca e a Nord di 
Pescia, nelle immediate vicinanze della depressione tettonica che potrebbero 
testimoniare la continuazione verso la Garfagnana delle strutture principali del 
“graben” di Montecarlo. I meccanismi focali disponibili per quest’area mostrano 
rotture a cinematica trascorrente e subordinatamente normale. Per quanto 
concerne la sismicità storica alcuni sismi con intensità stimata tra 4.5<Mw< 5.8 si 
collocano nei dintorni di Lucca. In particolare il sisma di Ponte a Moriano del 1914 
(Mw stimata 5.8) si colloca sul prolungamento della sequenza sismica a Nord di Lucca, 
mentre i sismi di Pescia del 1630 (Mw stimata 4.5) e di Villa Basilica del 1891 (Mw stimata 
4.5) si collocano nei dintorni della sequenza sismica a Nord di Pescia. Altri due 
terremoti storici sono stati localizzati nella città di Lucca (Mw≈4.7 nel 1306 ed Mw≈4.5 nel 
1481). 
 





Figura 26: Distribuzione sismicità strumentale (sopra) e storica (sotto) nella depressione tettonica di Montecarlo 
 





5.6.1 La geodesia satellitare nello studio della neotettonica 
A partire dagli anni ’80, lo sviluppo della tecnologia GPS (Global Positioning System) ha 
portato ad un nuovo approccio nello studio geodetico di un ampio raggio di 
fenomeni geofisici. I principali vantaggi che hanno portato al forte impiego della 
tecnologia GPS sono: la possibilità di ottenere la posizione relativa di un punto in tre 
dimensioni con precisione millimetrica; la possibilità di acquisire le tre dimensioni 
allo stesso istante; e il fatto che la tecnologia GPS sia molto economica e di facile 
utilizzo. In particolare, nello studio della deformazione crostale e dei terremoti, la 
geodesia satellitare ci permette di osservare la deformazione  in ogni punto del ciclo 
sismico consentendo anche l’osservazione della fase elastica della deformazione. I 
dati sismologici, infatti, consentono l’osservazione della sola fase co-sismica e di una 
piccola parte di quella post-sismica (aftershock), mentre i dati di geologia ci 
consentono valutazioni sui soli sismi che generano rotture di superfcie. Le misure 
GPS del displacement della superficie terrestre possono essere inoltre invertite, 
tramiti appositi algoritmi (Segall & Davis, 1997), per determinare la geometria della 
rottura co-sismica. Questa caratteristica risulta molto importate per tutte quelle 
situazioni in cui i dati sismologici non sono sufficienti per la determinazione della 
geometria della rottura. Nello studio della neotettonica e delle faglie attive, 
attraverso la geodesia satellitare si utilizza un “modello a blocchi” (Allmendinger et al., 
2009). Ciò consiste nel considerare omogenea la deformazione in settori di crosta 
isolati da faglie attive principali: i valori differenziali delle velocità GPS tra i singoli 
blocchi caricheranno le strutture che li delimitano. Questo permette di evidenziare 
strutture attive o capaci anche dove ciò non è evidenziato dai dati sismologici e di 
geologia. In aree a basse e bassissime velocità di deformazione, il ciclo sismico può 
essere fortemente dilatato nel tempo e i dati sismologici strumentali e storici 
possono non avere risoluzione temporale sufficiente per rappresentare i tempi di 
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5.6.2 Dati geodetici dell’Appennino Settentrionale 
La geodesia satellitare, come abbiamo visto, ci permette di osservare i movimenti 
dei vari settori di crosta e di valutare la deformazione crostale risultante. Come 
dimostrato da lavori recenti (D’Agostino et al., 2001,2009 ; Calais et al., 2002; Serpelloni et al., 
2005, 2010; Nocquet et al., 2012), il Mediterraneo Centrale  è caratterizzato dalla rotazione 
antioraria della microplacca Adria rispetto alla convergenza Nubia-Eurasia. Questa 
rotazione controlla l’estensione NE-SW ben documentata in tutta la catena 
appenninica. Tale estensione assume i valori massimi nell’Appennino Centrale (fino a 
4mm/a) e decresce spostandosi verso Nord fino al di sotto di 1mm/a. La situazione 
dell’Appennino Settentrionale è vicolabile sulla base del lavoro di Bennet et al. (2012) 
che, dall’analisi di dettagliati dati GPS provenienti da oltre 200 stazioni, hanno 
presentato la deformazione crostale che insiste su questo settore di catena. Le 
velocità registrate rivelano, infatti, un ampio settore in estensione che si estende 
dall’asse della catena verso SW, una stretta fascia in raccorciamento che coincide col 
fronte appenninico esterno e un movimento divergente della porzione 
settentrionale della microplacca Adria rispetto al blocco euroasiatico. 
 In particolare, l’area oggetto di questo studio presenta delle velocità differenziali tra 
i vari domini (Fig. 27) che arrivano sino a 1 mm/a sulle componenti orizzontali e fino a 
1.6mm/a sulla componente verticale, come evidenziato dalla tabella 1. 
Considerando queste velocità omogenee e rappresentative di settori di crosta 
delimitati da faglie principali, l’esistenza di valori differenziali tra i vari domini 
implica strutture attive che accomodano le deformazioni crostali indotte da tali 
differenze di velocità. I dati di geodesia satellitare di dettaglio testimoniano, quindi, 
un quadro di tettonica attiva, per l’Appennino Interno, più articolato rispetto a 
quello fino ad oggi proposto.  
 





Figura27: Ubicazione stazioni GPS  e vettori spostamento (componente orizzontale; verde Bennet et al., 2012; celeste Serpelloni 








Tabella 1: Dati relativi alle stazioni GPS di interesse (velocità assolute; da Bennet et al., 2012) 
 
 




5.7 Il quadro sismotettonico dell’Appennino Interno a Nord dell’Arno 
 
La sismicità descritta nei paragrafi precedenti è stata collegata a quadri 
sismotettonici differenti che verranno di seguito illustrati. Secondo Boncio et al. 
(2000) le strutture che controllano le depressioni della Lunigiana e Garfagnana fanno 
parte di un sistema regionale di faglie a cinematica normale e a basso angolo di 
immersione  chiamato dagli autori Etrurian Fault System (EFS). Tale sistema, che si 
estende per circa 350Km dalla Lunigiana fino a Terni, controllerebbe la sismogenesi 
nelle porzioni interne dell’Appennino Settentrionale e Centrale individuando due 
aree a rischio sismico differente: l’area ad Ovest della traccia in superficie dell’EFS 
(Toscana e aree Peri-tirreniche) caratterizzata da bassa attività sismica e sismi di bassa 
magnitudo; e l’area ad Est della traccia in superficie dell’EFS caratterizzata da una 
forte attività sismica e dalla ricorrenza di eventi sismici superficiali (15<h<20 km), 
correlati alle strutture di direzione NW-SE, di magnitudo superiore a 5. La continuità 
dell’EFS sarebbe garantita, secondo gli autori, da una serie di sistemi di strutture di 
direzione antiappenninica col significato di transfer faults. Secondo Scandone (2007), 
le depressioni tettoniche di Garfagnana e Lunigiana, sono controllate da faglie 
immergenti a basso angolo verso NE, che agiscono come master fault, e da strutture 
immergenti ad alto angolo verso SW, che rappresentano i sistemi antitetici. I due 
sistemi si incontrano ad una profondità di 1 sec. TWT (≈3 km). La sismogenesi viene 
messa in reazione ad entrambe i sistemi, tuttavia viene fatto notare come la master 
fault, immergente ad Est, che rappresenta la struttura di prim’ordine del sistema 
cinematico, non sia in grado di accumulare su di essa uno stress di taglio sufficiente 
a generare terremoti distruttivi. Gli episodi di maggiore energia vanno quindi riferiti 
alle strutture antitetiche ad immersione tirrenica. Scandone (2007) evidenzia anche 
l’esistenza di una struttura trascorrente al margine settentrionale delle Alpi Apuane 
(Marciaso-Minucciano fault*) che agisce come trasferimento tra i sistemi della Lunigiana e 
della Garfagnana; tuttavia nessun ruolo sismogenetico di rilievo è attribuito a questa 
struttura. L’evento sismico del settembre 1920 (Mw≈6.5) viene riferito ad una rottura 
simultanea su due segmenti di faglia, a Nord e a Sud della faglia di Marciaso-
Minucciano. In questo lavoro vengono quindi proposti due grossi box sismogenetici 
che corrispondono alle strutture attive di Lunigiana e Garfagnana. Di Naccio et al. 
(2009) propone lo stesso quadro strutturale con master fault immergente a 30° verso 
NE e antitetiche immergenti ad alto angolo (50°-70°) verso SW; tuttavia la sismogenesi 
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viene riferita alla master fault con profondità degli epicentri, attese nei primi 5 km di 
crosta. In questo lavoro viene anche riconosciuto un ruolo di prim’ordine nella 
sismogenesi alle strutture della NAFZ (North Apuan Fault Zone; cfr. Marciaso-Minucciano fault di 
Scandone 2007). A queste strutture viene associato il terremoto del 1837 (Mw≈5.7) e una 
serie di altri terremoti storici meno importanti (1767, 1902, 1928 e 1962). Per quanto 
riguarda il sisma del 1920 (Mw≈6.5) viene proposta una sorgente multipla con una 
rottura propagata sulla NAFZ e sulla faglia di Casciana-Sillicano (segmento Nord della 
master fault della Garfagnana). La sismogenesi attesa da queste strutture si attesta ad una 
profondità max di 7 km. Vengono quindi proposti cinque box sismogenetici che 
fanno riferimento alle strutture attive della Lunigiana (Mulazzo fault e Aulla-Olivola fault) e 
della Garfagnana (Casciana-Sillicano fault e Bolognana-Gioviano fault). Tra queste viene 
inserito il box sismogenetico relativo alla NAFZ. Infine occorre esporre il punto di 
vista dell’INGV (Istituto Nazionale di Geofisica e Vulcanologia) che si evince dall’ultima 
versione del progetto DISS (Database of Individual Seismogenic Sources, Version 3.1.1, 2010). In 
questo progetto figurano due box sismogenetici compositi (ITCS026 Lunigiana e ITCS083 
Garfagnana) composti entrambi da due strutture individuali distinte: ITIS085 
Pontremoli e ITIS067 Aulla, per quanto riguarda la Lunigiana; ITIS050 Garfagnana 
Nord e ITIS051 Garfagnana Sud, per quanto riguarda la Garfagnana. 
 
* Durante la revisione del lavoro si è notato che l’autore identifica la struttura di trasferimento col nome di 
“Marciano- Minucciano fault”, tuttavia nessuna località nell’area è riferibile al nome di “Marciano”, probabilmente 
l’autore intende riferirsi al paese di Marciaso, frazione del comune di Fosdinovo. Per questa ragione ci riferiremo a tale 
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6 Gli eventi sismici dell’anno 2013 nell’Appennino Interno a Nord dell’Arno e il 
loro significato sismotettonico 
 
 L’anno 2013 è stato caratterizzato da una serie di eventi sismici con importanti 
implicazioni di carattere sismotettonico. Gli eventi in questione sono: la sequenza 
sismica della Garfagnana (Gennaio), la sequenza sismica della Lunigiana meridionale 
(Giugno-Agosto) ed alcuni eventi nella pianura di Pisa e in bassa Val di Magra (Aprile, 
Giugno ed Ottobre). 
 
6.1      Sequenza sismica della Garfagnana 
 
Il 25 Gennaio alle ore 15:48 un sisma con magnitudo 4.8 si è verificato nel distretto 
sismico della Garfagnana ad una profondità di 15.5 km (Fig. 28). Il main shock è stato 
seguito da circa 300 repliche nei giorni successivi con magnitudo, che solo in pochi 
casi hanno superato Mw>3 (iside.rm.ingv.it). La distribuzione delle repliche mostra uno 
scostamento rispetto alla scossa principale in direzione NE. La localizzazione della 
scossa principale e delle repliche si colloca nella zona compresa tra le due strutture 
sismogenetiche riconosciute nel progetto DISS, inoltre il meccanismo focale 
calcolato evidenzia che il sisma è stato causato da una struttura a cinematica 
trascorrente.  




Figura 28: Scossa principale e distribuzione degli aftershocks della sequenza di Gennaio 2013 in Garfagnana. Sono rappresentati: il 
distretto sismico della garfagnana (area arancione) con le due sorgenti individuali Garfagnana Nord e Garfagnana Sud (riquadri 
giallo); Il meccanismo focale focale calcolato per il main shocks; due allineamenti trasversali noti in letteratura col nome di Linea 
Massa-Cervara e Linea del Secchia (tratteggio bianco)[INGV]. 
 
 
6.2     Sequenza sismica della Lunigiana meridionale 
 
Il 21 Giugno 2013 una forte scossa, di magnitudo Mw=5.2, ha colpito la Lunigiana 
meridionale con epicentro poco a Sud di Monzone. La profondità ipocentrale 
dell’evento è stata in un primo momento determinata a 5.1 km (comunicato INGV del 
21/6/13), successivamente i parametri sono stati ricalcolati e la profondità è stata 
modificata a 9.98 km (comunicato INGV del 22/8/2013). Alla scossa principale sono seguite 
nei mesi successivi oltre 2400 repliche (Fig. 29), di cui quattro con Mw≥4 e ventisette 
con Mw≥3 (iside.rm.ingv.it). La localizzazione delle repliche mostra un allineamento 
SW-NE, rispetto all’epicentro del main shock. Il meccanismo focale calcolato per la 
scossa principale mostra una rottura di tipo trascorrente nella determinazione del 
22/08 e normale nella determinazione della sala operativa del 21/06. La forte 
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intensità del sisma ha spinto le autorità competenti ad approfondire le ricerche sulla 
sorgente sismica che ha generato questo evento. In quest’ottica l’INGV ha attivato 
l’infrastruttura SIGRIS (SIstema di osservazione spaziale per la Gestione del RIschio Sismico, 
http://www.sigris.it/), sviluppata in collaborazione con l’ASI (Agenzia Spaziale Italiana), che 
permette, tramite la tecnica dell’interferometria SAR differenziale, di misurare i 
movimenti del suolo generati dal terremoto (spostamento co-sismico del suolo,Fig. 30). Tale 
spostamento ha evidenziato un allontanamento massimo della superficie terrestre 
dal satellite di 2,5 cm in un’area immediatamente ad Ovest di Casola in Lunigiana. 
Tramite la tecnica dell’inversione, l’INGV, ha modellato una sorgente sismica (Fig. 31) 
compatibile con gli spostamenti del suolo rilevati dopo l’evento del 21/6. Tale 
sorgente sismica, compatibile sia con i dati sismologici che con l’interferogramma 
SAR, è orientata SW-NE con un’immersione sub-verticale del piano di faglia. Sia la 
distribuzione degli aftershock che lo spostamento del suolo si sviluppano verso NE 
rispetto alla scossa principale, ciò suggerisce che la rottura si sia enucleata nella 
zona dell’epicentro per poi propagarsi verso NE. Anche la struttura responsabile del 
main shock non ricade in nessuno dei distretti sismici riconosciuti nel progetto DISS 
e si colloca tra il distretto della Lunigiana e quello della Garfagnana .  
 
 
Figura 29: scossa principale e distribuzione degli aftershocks della sequenza di Giugno 2013 in Lunigiana meridionale (database 
ISIDE, INGV) 




Figura 30: Mappa dello spostamento del suolo cosismico misurato da COSMO-Skymed dopo il sisma in Lunigiana (INGV) 
 
Figura 31: Modellizzazione della sorgente sismica responsabile del sisma del 21/6, proposta da INGV. I quadratini hanno diametro 
1x1 km e il colore rappresenta la quantità di spostamento co-sismico con un max di 45cm intorno a 5 km. 




6.3     Eventi sismici nei domini “Pisa” e “La Spezia” 
 
Il 2013 è stato segnato anche da una serie di piccoli eventi sismici in tutta la Toscana 
occidentale e la Liguria orientale. Se guardiamo una carta della sismicità 2013 (Fig. 32) 
si può notare come la sismicità, seppur principalmente con basse magnitudo (Mw<3), 
illumini le strutture del fianco occidentale del massiccio apuano e alcune strutture a 
mare. In particolare in risposta alla sequenza della Lunigiana meridionale viene ben 
illuminata la struttura, immergente a SW, che delimita la depressione tettonica della 
Bassa Val di Magra. Inoltre più a Sud, nella pianura di Pisa, sono stati osservati alcuni 
eventi sismici di bassa e medio-bassa energia nella zona dei Monti d’Oltreserchio 
(aprile) e alla foce del fiume Arno (ottobre). In quest’ultima zona, in particolare, è stato 
registrato il 19/10/2013 un sisma di magnitudo Mw≈3.4 che ricade sulla traccia della 






Figura 32: Distribuzione eventi sismici 2013 (dati ISIDE, INGV) 
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7 Discussione degli eventi sismici 2013 
Gli eventi sismici dello scorso anno mettono in evidenza una serie di problematicità 
collegate alla loro caratterizzazione sismologica ed ai modelli sismotettonici di 
riferimento all’interno dei quali si dovrebbero ritrovare le sorgenti sismiche 
associate. 
Per quanto riguarda la sequenza di Gennaio 2013 in Garfagnana, i caratteri 
sismologici (vedi par. 6.1; Fig. 28), portano ad individuare una sorgente sismica diversa 
da quelle presenti nel catalogo DISS. Tale sorgente deve essere individuata in una 
struttura ad andamento NE-SW e cinematica trascorrente. Nel modello 
sismotettonico di riferimento per la Garfagnana (Boncio et al., 2000; Di Naccio, 2009; DISS 
Workgroup, 2010) la struttura trasversale può essere interpretata come (Vanoli INGV, 
2013) una struttura di trasferimento tra due segmenti (individuati nele due strutture 
sismogeniche Garfagnana Nord e Garfagnana Sud; vedi DISS Workgroup, 2010) della struttura a 
basso angolo con significato di master fault. Quest’ultime tuttavia non raggiungono, 
in quest’area, profondità superiori ai 5 Km. Ciò difficilmente  si accorda con il fatto 
che la sismicità osservata si colloca ad una profondità più che doppia rispetto alla 
struttura a cui dovrebbe essere cinematicamente collegata. 
Anche per la sequenza sismica di Giugno 2013 in Lunigiana meridionale (vedi par. 6.2; 
Fig. 29) si evidenziano problematiche analoghe a quanto sopra riportato a cui se ne 
aggiungono altre di carattere sismologico. Queste riguardano la localizzazione 
dell’evento principale e le caratteristiche cinematiche della rottura. La prima 
determinazione (comunicato ufficiale del 21/6/2013, INGV), fornita subito dopo l’evento 
sismico, caratterizzava l’evento principale fissandone l’epicentro nei pressi di 
Monzone (44.153N, 10.133E) e la profondità ipocentrale a 5.1 Km con meccanismo 
focale normale su una struttura E-W. Tale definizione è stata poi rettificata 
(comunicato ufficiale del 22/8/2013, INGV) fissando una profondità ipocentrale di 9.98 Km e 
un meccanismo focale trascorrente su una struttura NE-SW. A questo si può 
aggiungere che i parametri sismologici, di questo sisma, forniti dall’USGS (United States 
Geological Survey) sono ulteriormente differenti: l’ubicazione viene fissata nei pressi di 
Fivizzano (44.222N, 10.113E) mentre la profondità ipocentrale a 10.3 Km. La sequenza 
sismica della Lunigiana meridionale apre inoltre problematiche relative alla sua 
sorgente sismica e al quadro sismotettonico di riferimento. In particolare la struttura 
associabile allo shock principale è identificabile in una struttura NE-SW non prevista 
nel DISS (Database of Individual Seismogenic Sources, DISS workgroup 2010). Tale struttura è una 
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faglia antiappenninica del sistema di raccordo Apuane/Lunigiana (definita come 
Marciaso-Minucciano fault in Scandone (2007) e NAFZ in Di Naccio (2009) e Di Naccio et al., 2013). 
Questo sistema di raccordo è interpretato, in analogia a quanto detto per la 
Garfagnana, come un sistema di trasferimento tra faglie a basso angolo Est 
immergenti che accomodano, in questo caso, la deformazione estensionale tra le 
strutture della Lunigiana e quelle della Garfagnana (Boncio et al., 2000; Scandone, 2007; Di 
Naccio, 2009; Di Naccio et al., 2013). I profili sismici disponibili (Argnani et al., 2003; Torelli and Eni 
unpubblished) mettono tuttavia in evidenza che le master fault Est immergenti non 
superano, in questo settore di catena, i 3-5 Km di profondità (a Pontremoli la struttura è 
stata raggiunta in un pozzo profondo Agip alla profondità 3200 metri s.p.c.; vedi Anelli et al., 1994). Come 
per l’evento della Garfagnana, la sismicità si colloca ad una profondità doppia 
rispetto alla struttura a cui dovrebbe essere riferita. In riferimento all’evento di 
Giugno si deve poi sottolineare come l’inversione dei dati di movimento co-sismico 
InSAR (comunicato INGV del 1/8/2013 ) e la modellizzazione della struttura proposta da 
INGV presenta alcuni aspetti discutibili. Innanzitutto la struttura sorgente proposta 
viene presentata ad immersione verticale e ciò contrasta con le geometrie profonde 
desunte dai profili sismici (Argnani et al., 2003; Torelli and Eni unpubblished) che evidenziano 
un riflettore con immersione verso Nord (50-60°) a separare le unità metamorfiche 
apuane da quelle non metamorfiche della Lunigiana. Inoltre il valore massimo dello 
slittamento co-sismico viene individuato ad una profondità di circa 5 Km ma la 
profondità media di tutta la sequenza sismica si trova ad una profondità almeno 
doppia. 
Gli eventi sismici di intensità basse e medio-basse che si sono manifestati nella zona 
di Pisa, sul fianco occidentale del rilievo apuano e nel lucchese (vedi par. 6.3; Fig. 32) 
consentono alcune considerazioni ulteriori. In primo luogo bisogna sottolineare il 
fatto che in nessun modello sismotettonico tra quelli proposti (vedi par. 5.7) sono 
considerate strutture sismogeniche potenziali ad Ovest dell’Etrurian Fault System 
(EFS di Boncio et al., 2000). Le depressioni tettoniche più occidentali vengono infatti 
considerate inattive sulla base di analisi di profili sismici commerciali (Pascucci, 2005) 
e/o in ragione di un’attività sismica di “minore importanza”. Nonostante ciò gli 
eventi sismici del 2013 (Fig. 32) non sono contemplabili nel quadro sopra illustrato. 
Nel settore Nord dell’area di studio, in risposta alla sequenza della Lunigiana 
meridionale una serie di epicentri ha illuminato la struttura che borda ad Est La 
depressione tettonica della BVM testimoniando che tale struttura è da considerarsi 
attiva. Nella zona di Bocca di Magra la sismicità ha poi illuminato alcune strutture 
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antiappenniniche che svincolano la depressione della BVM rispetto a quella della 
Versilia. Recentissimamente (20/1/2014) inoltre un sisma di intensità Mw≈2.5 è stato 
localizzato nei pressi di Montignoso, lungo la prosecuzione meridionale della 
struttura della BVM. Più a sud nell’area dei Monti D’Oltreserchio sono stati osservati 
una serie di eventi sismici associabili ad attività tettonica anche in quest’area. Tutti 
questi eventi sopraelencati si allineano su strutture di importanza regionale che dai 
Monti Pisani si estendono per circa 80 Km fino all’alta Val Di Vara e bordano ad 
Ovest l’alto strutturale della Alpi Apuane. In relazione al dominio strutturale Pisa-
Versilia inoltre si sono verificati una serie di eventi nei pressi di Pisa nel mese di 
Ottobre 2013. Tra questi, l’evento principale (Mw≈3.4) è stato associato (INGV, TDMT 
project; Scognamiglio et al., 2009) ad una rottura transtensiva con σ3 in direzione NE-SW 
collegabile alla master fault della depressione tettonica. I parametri sismologici 
sembrano quindi essere consistenti con la geometria della faglia stessa, considerata 
inattiva sulla base di analisi di profili sismici industriali (Pascucci, 2005). 
Anche all’interno del dominio strutturale di Montecarlo la sismicità del 2013 ha 
illuminato le strutture bordiere associabili alla depressione tettonica. Inoltre si 
individuano due sciami sismici sul bordo settentrionale del bacino. Tali sciami si 
allineano su strutture sul cui prolungamento sono localizzati alcuni sismi storici 
(Pescia Mw≈4.5; Villa Basilica Mw≈4.5; Ponte a Moriano Mw≈5.8; cfr. Fig. 26). Questo fatto potrebbe 
testimoniare che tali strutture sono suscettibili a generare sismi di intensità 
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8 Discussione dell’elaborato cartografico prodotto 
Parte integrante ed originale di questo lavoro è stata la produzione di un elaborato 
cartografico di sintesi (Allegato A) con una prima rappresentazione dei sistemi di faglie 
principali, a scala dell’Appennino Settentrionale interno, classificati in funzione del 
loro “stato di attività” (vedi: Appendice A). A questo scopo sono stati raccolti dati di tipo 
geologico (stratigrafici e geomorfologici) per vincolare, dove possibile, la storia a lungo e 
medio termine dei sistemi di faglie, con particolare attenzione all’ultimo 
displacement documentabile. In aggiunta a questo tipo di dati, sono stati associati, 
alle strutture considerate,  i dati di deformazione crostale provenienti da geodesia 
satellitare (Bennet et al., 2012) e sismologici (strumentali e storici; cataloghi INGV), al fine di 
caratterizzare anche l’attività attuale di tali strutture. Tramite questo approccio si 
evidenzia un quadro tettonico recente/attivo articolato nel quale è possibile 
distinguere: strutture chiaramente attive, a cui è associata la sismicità attuale, e 
strutture attive e/o potenzialmente riattivabili, a cui sono associati displacement 
quaternari e sulle quali è attualmente documentabile un accumulo di deformazione 
tramite i dati di geodesia satellitare. 
Per le strutture dove è stato possibile, si è tentato di determinare gli strain rate 
(mm/a). Per ottenere questo risultato sono stati quantificati i displacement verticali 
associabili alle strutture e l’arco di tempo a cui tali displacement sono riferibili, su 
basi geologiche, geofisiche e geomorfologiche. I risultati ottenuti sono riportati nella 
tabella riassuntiva (vedi Tabella in Allegato A) e mostrano valori prevalentemente 
<1mm/a, confermando un contesto deformativo a bassissime velocità. Inoltre, si 
evidenzia il fatto che, per le strutture dove è possibile ottenere un dato più raffinato 
(presenza di markers cronologici meglio risoluti), possono essere individuati impulsi positivi 
del tasso di deformazione rispetto a periodi più estesi di “quiescenza” (es. strutture di 
Olivola, Tendola e Casciana-Sillicana). Diversamente per le strutture dove il dato è meno 
risoluto, lo strain rate associato deve essere interpretato come un dato cumulativo 
che rappresenta la media di una storia deformativa analogamente caratterizzata da 










Questo lavoro, che ha avuto come obiettivo una revisione delle conoscenze dello 
stato dell’attività tettonica recente/attuale nell’Appennino Settentrionale interno a 
Nord dell’Arno, ha evidenziato, tramite l’analisi di dati geologici, sismologici e 
geodetici, l’esistenza di un quadro neotettonico più articolato di quanto proposto 
nei modelli sismotettonici accreditati. 
Parte integrante ed originale di questo lavoro è stata la realizzazione di un elaborato 
cartografico di sintesi, con un primo tentativo di rappresentazione delle strutture 
principali, di superficie e profonde, che caratterizzano l’area di studio. Di queste 
strutture è stata proposta una caratterizzazione in termini del loro stato di attività, 
definito temporalmente in considerazione del regime tettonico (Muir Wood & Mallard, 
1992; Tondi, 2000; Galadini et al., 2012) utilizzando dati di tipo geologico, geomorfologico, 
geodetico e sismologico (strumentali e storici) a coprire tre finestre temporali (lunga ≈106 
a, intermedia ≈104 a e corta <10 a). Dei sistemi di faglia rappresentati si è cercato inoltre di 
documentare le caratteristiche strutturali, architetturali, cinematiche e gli strain 
rate. 
Il quadro generale che emerge dal lavoro mette in evidenza la presenza di 
problematiche sismotettoniche di prim’ordine che necessitano ulteriori 
approfondimenti ed analisi moderne e multidisciplinari di tipo strutturale (geologico e 
geomorfologico), stratigrafico e paleosismologico nonché una migliore integrazione di 
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Criteri di definizione di faglie attive e capaci 
 
Quando una faglia è da considerarsi attiva? La risposta a questa domanda è stata 
oggetto di un acceso dibattito scientifico nelle decadi passate ed ancora oggi resta 
una questione tutt’altro che risolta. Fin dagli anni ’60 alcune definizioni di “faglie 
attive” sono state proposte soprattutto in un contesto legale e normativo, spesso 
associate alla stima di rotture di superficie e rischio sismico, al fine di indirizzare 
aree idonee alla costruzione di opere ingegneristiche. I casi più noti sono quelli della 
US Nuclear Regulatory Commission che definisce capace una struttura che mostra 
evidenze di almeno un displacement negli utimi 35.000 anni, oppure movimenti 
ricorrenti negli ultimi 500.000 anni (US NRC, 2010) e dell’Alquist-Priolo Fault Zoning Act 
(Bryant & Hart, 2007) che definisce capace una faglia con rotture di superficie 
documentate negli ultimi 11.000 anni. Esistono tuttavia definizioni che prevedono 
intervalli molto più ampi: nella provincia del “Basin and Range”, dove i tempi di 
ricorrenza sono molto più lunghi, il Western State Seismic Policy Council (WSSPC, 1997; 
vedi anche Machette, 2000) ha cercato di superare il problema di vincoli temporali 
restrittivi definendo “faglie oloceniche” (displacement negli ultimi 10.000 anni), “faglie tardo 
quaternarie” (displacement negli ultimi 130.000 anni) e “faglie quaternarie” (dispacement negli 
ultimi 1.6 Ma); Boschi et al. (1996) indicano in 125.000 anni l’intervallo di tempo per 
definire attiva una faglia mentre Trifonov & Machette (1993) adottano 10.000 e 
125.000 anni come i due intervalli di tempo per catalogare le strutture in “World 
Map of Major Active Fault Project”. Tuttavia gli stessi autori considerano, per le aree 
caratterizzate da basse velocità di deformazione, intervalli più ampi come il 
Pleistocene medio (0.7-0.1 Ma) e il Quaternario (ultimi 1.6 Ma). 
Come emerge da quanto illustrato la definizione di faglie “attive” e “capaci” risulta 
ambigua. Questo fatto esprime la difficoltà di trovare una definizione che sia 
univoca e applicabile a tutte le aree del mondo. L’approccio più corretto al problema 
sembra quello illustrato da Muir Wood & Mallard (1992) che definiscono “attiva” una 
faglia che ha evidenze di movimento nel contesto del regime tettonico attuale. 
Secondo questa definizione risulta di fondamentale importanza la valutazione del 
regime tettonico che insiste attualmente in una determinata area. Per quanto 
riguarda la penisola italiana i dati relativi alla storia quaternaria mostrano che 
l’ultimo cambiamento di regime tettonico è individuabile nella transizione tra il 
Pleistocene inferiore e il Pleistocene medio (Galadini et al., 2012 cum biblio). Per questa 
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ragione Galadini et al. (2012) propongono la definizione di “faglia attiva” che segue: 
“una faglia deve essere considerata attiva e capace se mostra evidenze di 
attivazione negli ultimi 0.8 Ma, a meno che depositi non più giovani dell’ LMA (ultimo 
massimo glaciale) sigillino la faglia, mostrando che l’attività post 0.8 Ma sia cessata 
durante il successivo Quaternario”. Questa definizione considera un intervallo di 
tempo significativamente più esteso rispetto a quella riportata dal Dipartimento 
della Protezione Civile (http://www.protezionecivile.gov.it/jcms/it/glossario.wp) che definisce 
“attive” le faglie che hanno evidenze di movimento negli ultimi 40.000 anni. Questa 
differenza è tuttavia giustificata dagli autori che mettono in evidenza come esistano 
dei limiti operativi per determinare movimenti post 40.000 anni. In particolare 
questi limiti sono riferibili alla discontinua distribuzione di markers cronologici in 
settori caratterizzati da fagliamento attivo (si veda discussione in Galadini et al., 2012). Per 
quanto riguarda l’Appennino Settentrionale interno, l’evoluzione tettonica a medio 
e lungo termine (fino a circa 5 Ma) è caratterizzata dallo sviluppo di strutture 
estensionali/transtensionali. Questo quadro tettonico è ancora attivo oggi, come 
dimostrato dai dati di deformazione crostale derivanti da analisi di geodesia 
satellitare (Bennet et al., 2012; Serpelloni, INGV, dati inediti), sismologici (INGV) e 
























Attività svolte ma non inserite direttamente nel lavoro di tesi 
 
Qui di seguito sono elencate attività svolte, nell’ambito di questo lavoro di tesi, non 
direttamente richiamate, commentate e descritte nel corpo principale del testo. Tra 
queste ricordiamo:  
 
- Analisi database di perforazioni nella pianura di Pisa al fine di ricostruire i 
rapporti tra i sedimenti e le strutture tettoniche del sottosuolo.  
 
- Attività di terreno finalizzata alla raccolta di dati strutturali (geometrico-cinematici) 
e morfostrutturali relativi al sistema di faglie di raccordo Apuane/Lunigiana. 
 
- Intervento post-sismico di ricognizione strutture in area epicentrale (sisma del 
21/6/2013) per individuazione di eventuali riattivazioni e rotture di superficie. 
 
- Realizzazione DEM con risoluzione a 50 e a 10 metri, a partire da basi 
cartografiche digitali della Cartografia Tecnica Regionale disponibile, con 




- Analisi morfostrutturale a scala dell’Appennino Settentrionale interno (DEM a 
50 metri) attraverso sezioni in serie trasversali alla catena con l’intenzione di 
individuare i sistemi di strutture a cui sono associate evidenze morfologiche 
riconducibili al modellamento recente del rilievo. La stessa analisi è stato 
condotta, con maggiore dettaglio (DEM a 10 metri), in riferimento al sistema 
di faglie di raccordo Apuane/Lunigiana. 
 
- Impostazione concettuale database di sistemi di strutture superficiali 
recenti/attive. 
 
- Analisi di immagini da satellite finalizzate all’individuazione di forme del rilievo 
correlabili all’attività recente/attuale di sistemi di faglie. 
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